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Re´sume´
Le brouillard est un phe´nome`ne me´te´orologique dangereux car les fines gouttelettes
d’eau en suspension dans l’atmosphe`re re´duisent conside´rablement la visibilite´. Bien
que les avance´es scientifiques et informatiques permettent d’utiliser des mode`les de
pre´vision nume´rique du temps de plus en plus de´taille´s, la pre´vision du brouillard
reste encore un challenge duˆ a` la multitude et la complexite´ des processus mis en jeu
lors du cycle de vie du brouillard (dynamique, microphysique, turbulent et radiatif).
Dans cette the`se, des simulations sont re´alise´es sur l’ae´roport Paris Charles-de-
Gaulle avec le mode`le a` e´chelle kilome´trique AROME afin d’e´tudier l’impact de
la re´solution verticale sur la pre´vision du brouillard. L’e´tude de´taille´e d’un cas de
brouillard a permis de mettre en e´vidence le fort impact de la re´solution verti-
cale sur la formation du brouillard. La re´solution verticale a un impact sur l’heure
de formation, le de´veloppement spatial et meˆme sur les processus physiques lie´s a`
l’apparition du brouillard. L’impact de la re´solution verticale a e´te´ e´value´ statisti-
quement sur l’hiver 2011-2012 et a permis de confirmer les re´sultats obtenus lors de
l’e´tude de cas. Il a e´te´ mis en e´vidence qu’une re´solution verticale fine permet de
simuler davantage de brouillards locaux qu’une re´solution verticale laˆche. De plus,
ces simulations ont souligne´ que le mode`le surestime la hauteur de la base du nuage
quelle que soit la re´solution verticale. Bien que le nombre de bonnes de´tections aug-
mente avec une re´solution verticale fine, la qualite´ de la pre´vision reste inchange´e a`
cause d’un nombre de fausses alarmes plus important ce qui peut eˆtre explique´ par
l’he´te´roge´ne´ite´ spatiale des brouillards simule´s.
Utiliser une re´solution fine sur un grand domaine entraˆıne un surcouˆt nume´rique
qui n’est pas envisageable en ope´rationnel. Dans cette the`se, deux me´thodes nume´-
riques de repre´sentation de la couche limite de surface permettant d’associer une
re´solution fine pre`s du sol et un temps de calcul modeste ont e´te´ e´value´es pour
une e´tude de cas et durant une saison hivernale. La meilleure des me´thodes base´e
sur le sche´ma Canopy permet de bien repre´senter le comportement physique du
mode`le a` re´solution verticale fine lors de l’apparition de brouillards purement radia-
tifs. Cependant, la me´thode atteint ses limites lorsque l’apparition du brouillard est
impacte´e par des circulations locales car l’advection n’est pas prise en compte par
cette me´thode. Le diagnostique de brouillard par Canopy permet de corriger le biais
sur la fre´quence d’occurrence de brouillard mais n’ame´liore pas significativement la
qualite´ de la pre´vision.
Abstract
The fog is a hazardous meteorological phenomenon because of the visibility decrease
due to water droplets present in the atmosphere. Despite scientific and numerical
improvements allowing the use of very detailed numerical weather prediction models,
fog forecasting is still a challenge to address. Indeed, several complex processes are
involved during the fog life cycle (dynamic, micro-physic, turbulence and radiation).
In this thesis, simulations are performed at the Paris Charles-de-Gaulle airport
with the kilo-metric scale model AROME in order to study the impact of the vertical
resolution on the fog forecasting. A detailed study case highlights the strong impact
of vertical resolution on the fog formation. Vertical resolution impacts both the
onset time, the spatial development and also the physical processes involved at the
fog onset. The impact of vertical resolution has been evaluated statistically over the
winter season 2011-2012 and has confirmed the results obtained with the study case.
It has been shown that a finer vertical resolution leads to the simulation of more
local fog events than a coarser vertical resolution. Furthermore, these simulations
emphasize that the model overestimates the cloud base height whatever the vertical
resolution. In spite of the increase of good detections with a finer vertical resolution,
the overall forecast quality does not change because of more frequent false alarms.
These false alarms can be explained by enhanced spatial heterogeneities of simulated
fogs at finer vertical resolution.
Using a finer vertical resolution on a large domain increase the numerical cost,
which is not affordable for operational forecasting. In this thesis, two numerical me-
thods representing the surface boundary layer and allowing a finer vertical resolution
at a low computational cost have been tested for the case study and during the win-
ter season. The best method is based on the surface boundary layer scheme Canopy,
which improves the physical behavior of the model during the onset of radiation fogs.
However, the limits of the method are reached when the onset is impacted by local
circulations, which they are not taken into account with this method. The fog diag-
nostic by Canopy reduces the frequency bias fog forecast but it does not significantly
improve the overall forecast quality because of more frequent false alarms.
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Chapitre I
Introduction
1 Avant propos
Le brouillard est un phe´nome`ne me´te´orologique dangereux qui peut avoir des
conse´quences e´conomiques et se´curitaires importantes. Loin devant d’autres phe´no-
me`nes plus spectaculaires comme les orages et les tempeˆtes, le brouillard est la
premie`re cause d’accidents tous transports confondus : routiers, maritimes et ae´riens.
Son impact a conside´rablement augmente´ durant ces dernie`res de´cennies duˆ a` l’aug-
mentation significative des transports. Par exemple, a` Windsor dans l’Ontario au
Canada, on a le souvenir de ce terrible accident survenu sur l’autoroute principale en
de´but de matine´e le 3 septembre 1999 (Pagowski et al., 2004). La visibilite´ re´duite
a` quelques me`tres seulement par un e´pais brouillard a provoque´ une collision entre
82 ve´hicules entraˆınant la mort de 8 personnes et 33 blesse´s. Les ae´roports sont
e´galement impacte´s par le brouillard. Les autorite´s du trafic ae´rien ont de´fini une
proce´dure spe´ciale dite ”Low Visibility Procedure” (LVP) 1 lorsque l’ae´roport est
sous condition de brouillard. A Roissy Charles-de-Gaulle (CDG), cette proce´dure
s’active lorsque la visibilite´ sur les pistes est infe´rieure a` 600 m ou la hauteur du
plafond nuageux est infe´rieure a` 60 m. Sous conditions LVP, la distance de se´curite´
entre deux avions est augmente´e. Ainsi, la fre´quence de de´collage et atterrissage
peut eˆtre divise´e par un facteur deux et entraˆıner des retards conside´rables. Dans
des cas de fort trafic ae´rien, la capacite´ de l’ae´roport peut devenir insuffisante et
certains vols doivent eˆtre annule´s. Un des e´pisodes les plus marquants est celui sur-
venu a` l’ae´roport de Londres Heathrow entre le 20 et 24 de´cembre 2006. La veille
d’un long week-end de Noe¨l, des dizaines milliers de passagers ont e´te´ bloque´s a`
l’ae´roport londonien. En quelques jours, plus d’un millier de vols ont e´te´ annule´s et
ont entraine´ des pertes importantes pour les compagnies ae´riennes. C’est pourquoi,
les ae´roports sont demandeurs de pre´visions pre´cises et fiables.
L’importance de la pre´vision du brouillard et des nuages bas a e´te´ e´tudie´e par
Willett (1928) en s’inspirant des travaux de Taylor (1917) et Georgii (1920). Willett
(1928) a mis en e´vidence le roˆle important des noyaux de condensation dans la
formation du brouillard. Les e´tudes de Bott et al. (1990); Bott and Trautmann
(2002); Zhang et al. (2014); Stolaki et al. (2015) confirment graˆce a` des mode`les
1D et des sche´mas microphysiques complexes, l’impact des proprie´te´s des ae´rosols
1. Proce´dure spe´cifique de l’ae´roport lie´e aux conditions de brouillard
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sur le cycle de vie des brouillards a` travers la se´dimentation et les interactions avec
le rayonnement. Sandu et al. (2008) et Geoffroy (2007) montrent que la microphy-
sique impacte fortement les processus physiques lie´s au cycle de vie du brouillard.
Cependant, il est primordial de bien comprendre la dynamique du brouillard. Le re-
froidissement radiatif et le me´lange turbulent jouent un roˆle clef (Brown and Roach,
1976; Musson-Genon, 1987a; Duynkerke, 1991; Bergot and Guedalia, 1994).
Durant ces dernie`res de´cades, des campagnes de mesures tre`s de´taille´es (entre
autres Meyer et al. (1986); Roach et al. (1976); Choularton et al. (1981)) ont permis
d’ame´liorer la connaissance des brouillards dans le but de parame´trer la physique
des mode`les de fac¸on plus pre´cise. Ces campagnes de mesures ont notamment permis
de caracte´riser les proprie´te´s microphysiques (entre autres la distribution en taille
des gouttelettes et sa concentration) des brouillards et de comprendre les processus
influant sur le cycle de vie du brouillard comme le me´lange turbulent. Ces observa-
tions ont permis d’e´tablir une classification objective des brouillards base´e sur des
parame`tres me´te´orologiques (Tardif and Rasmussen, 2007). Certaines campagnes
de mesures s’inte´ressent e´galement a` la formation du brouillard, en particulier a`
la baisse de visibilite´ (ou extinction) induite par la pre´sence de gouttelettes d’eau
en suspension dans l’atmosphe`re. Eldridge (1971); Tomasi and Tampieri (1976);
Kunkel (1984) e´tudient a` partir d’observations la relation reliant le contenu en eau
liquide (LWC) et le coefficient d’extinction (β) et s’accordent pour une relation de
puissance :
β = a(LWC)b, (I.1)
avec a et b des coefficients de´termine´s empiriquement a` partir des campagnes de
mesures. Plus re´cemment, Gultepe et al. (2006) ont montre´ que l’estimation de la
visibilite´ est meilleure lorsque le contenu en eau liquide ainsi que le nombre de
gouttelettes (Nc) sont pris en compte :
β = f(LWC,Nc) (I.2)
Ces relations permettent d’estimer la visibilite´ a` partir des variables pre´vues par le
mode`le.
Le brouillard est un phe´nome`ne tre`s complexe liant plusieurs processus physiques
et dynamiques entre eux et est soumis a` de forts gradients verticaux. Les processus
mis en jeu dans le cycle de vie du brouillard sont des processus de fine e´chelle se
produisant dans les basses couches (quelques centaines de me`tres maximum). La
pre´vision des brouillards ne´cessite la repre´sentation pre´cise des parame`tres dans la
couche limite de surface tels que les profils verticaux de vent, de tempe´rature et
d’humidite´ (Fitzjarrald and Lala, 1989). (Tardif, 2007) a montre´ que la re´solution
verticale pre`s du sol a un impact conside´rable sur la formation du brouillard et im-
pacte notamment le refroidissement radiatif et le transport d’eau liquide. Ce travail
montre qu’une re´solution verticale fine permet de mieux repre´senter les e´changes ver-
ticaux pre`s du sol et ainsi simuler le brouillard de fac¸on plus re´aliste. Ces dernie`res
anne´es, la puissance de calcul a bien augmente´ permettant d’utiliser des sche´mas
physiques et dynamiques de plus en plus sophistique´s avec une re´solution plus fine
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des mode`les nume´riques. Cependant, la pre´vision du brouillard reste un challenge
conse´quent (Gultepe et al., 2007).
De nos jours, il existe trois types de mode`les nume´riques pour simuler le brouillard :
i) Les mode`les Large Eddy Simulation (LES), sont utilise´s afin de mode´liser
l’e´coulement turbulent dans l’atmosphe`re (Nakanishi, 2000; Bergot, 2013;
Bergot et al., 2015). Au Centre National de Recherches Me´te´orologiques
(CNRM), ces simulations sont re´alise´es graˆce au mode`le Meso-NH (Lafore
et al., 1997) avec une re´solution horizontale et verticale me´trique et per-
mettent d’e´tudier les he´te´roge´ne´ite´s a` petite e´chelle pre´sentes dans une couche
de brouillard. Ce type de mode`les permet notamment de repre´senter tre`s fi-
nement les processus turbulents, phe´nome`ne crucial dans le cycle de vie du
brouillard. De telles re´solutions ne´cessitent une discre´tisation temporelle tre`s
petite (infe´rieure a` 0.1 seconde). Ces simulations sont aussi tre`s couˆteuses
en temps de calcul et ne peuvent eˆtre utilise´es uniquement qu’a` des fins de
recherche (Bergot et al., 2015; Porson et al., 2011).
ii) Les mode`les unidimensionnelles (1D) 2 sont tre`s souvent utilise´s pour la re-
cherche (par exemple Bergot and Guedalia (1994)) et la pre´vision ope´rationnelle
du brouillard avec une re´solution verticale fine pre`s du sol (par exemple Ber-
got et al. (2005); Holtslag et al. (1990)). Ce type de mode`le permet d’ob-
tenir des pre´visions a` courte e´che´ance (6 heures maximum) de bonne qua-
lite´ avec des couˆts de calcul modestes. Cependant, cela ne´cessite d’avoir a`
disposition un certain nombre d’observations me´te´orologiques telles que la
tempe´rature, le vent ou l’humidite´ afin de de´crire pre´cise´ment la couche d’in-
version a` l’instant initial. De plus, le mode`le 1D doit eˆtre utilise´ avec un
forc¸age atmosphe´rique provenant d’un mode`le meso-e´chelle retrac¸ant la cir-
culation atmosphe´rique. Ce type de mode´lisation a e´te´ mis en œuvre sur de
nombreux ae´roports sujets aux e´pisodes de brouillard tel que Paris-CDG,
Paris-Orly ou bien Lyon-Saint-Exupe´ry pour des besoins ope´rationnels (Ber-
got et al., 2005; Clark and Hopwood, 2001; Holtslag et al., 1990). Les mode`les
1D ne peuvent cependant pas repre´senter pre´cise´ment les he´te´roge´ne´ite´s spa-
tiales et les phe´nome`nes d’advection horizontale.
iii) Les mode`les de pre´vision nume´rique du temps (3D) 3 sont utilise´s en ope´rationnel
et pour la recherche. Contrairement aux mode`les 1D, les mode`les 3D repre´sentent
les he´te´roge´ne´ite´s spatiales et les advections. Cependant, l’utilisation d’une
re´solution verticale tre`s fine adapte´e a` la simulation du brouillard est peu
compatible avec les contraintes de la pre´vision du temps ope´rationnelle (Tu-
dor, 2010; Steeneveld et al., 2014; Van der Velde et al., 2010). En effet, utiliser
une re´solution verticale fine couˆte tre`s cher en temps de calcul lorsque le do-
maine de simulation est grand et/ou avec un relief marque´ car le pas de
temps du mode`le doit eˆtre suffisamment petit afin d’e´viter des instabilite´s
nume´riques. Des e´tudes re´centes (Boutle et al., 2016; Cuxart and Jime´nez,
2012; Bari et al., 2015) ont confirme´ la ne´cessite´ d’utiliser un mode`le 3D
pour la pre´vision du brouillard en zone he´te´roge`ne (zone coˆtie`re, relief). Ces
2. Mode`le unidimensionnel selon la verticale
3. Mode`le nume´rique tridimensionnel
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auteurs montrent que les circulations locales peuvent impacter fortement le
cycle de vie du brouillard.
En se basant sur les e´tudes ante´rieures, la pre´vision du brouillard a` l’e´chelle re´gionale
ne´cessite un mode`le 3D posse´dant une re´solution verticale fine pre`s du sol. Cepen-
dant, les couˆts nume´riques sont trop importants pour qu’une telle configuration
puisse eˆtre utilise´e en ope´rationnel. Plusieurs techniques ont e´te´ aborde´es afin d’al-
lier une re´solution verticale fine tout en limitant au maximum le temps de calcul.
Stevens et al. (2003) ont montre´ que l’entraˆınement d’air au sein d’un nuage bas
doit eˆtre repre´sente´ de fac¸on tre`s pre´cise afin de simuler correctement son e´volution.
La me´thode de grille adaptive selon la verticale est envisage´e par plusieurs chercheurs
pour maintenir des temps de calculs faibles (entre autres Dietachmayer (1992); Fied-
ler and Trapp (1993)). Bien que le couˆt de calcul nume´rique d’un tel mode`le soit
tre`s attractif (entre 2 et 8 fois moins cher qu’avec une re´solution verticale fine fixe),
les mode`les a` grille verticale adaptive sont tre`s peu utilise´s. La raison est qu’il
n’existe pas de me´thode simple pour de´terminer ou` et quand la re´solution verticale
doit eˆtre augmente´e ou diminue´e. Fiedler and Trapp (1993); Stevens and Brether-
ton (1999); Marchand and Ackerman (2011) utilisent tous des crite`res diffe´rents.
Pour la pre´vision du brouillard radiatif (formation au sol), cette me´thode n’est pas
force´ment bien adapte´e. En effet, la re´solution verticale sera augmente´e au niveau
du sol et engendrera des couˆts importants.
Molod (2009) e´tudie une technique ”alternateGrid” de´veloppe´e par Vintzileos
and Sadourny (1997) qui consiste a` utiliser deux grilles verticales distinctes. Les
tendances physiques sont calcule´es sur une grille verticale fine pre`s du sol alors que
la dynamique est re´solue sur une grille verticale laˆche. Les instabilite´s nume´riques
sont ainsi e´vite´es meˆme avec un relief tre`s prononce´. Molod (2009) compare cette
me´thode a` une configuration ou` la physique et la dynamique sont re´solues sur la
meˆme grille verticale fine et montre clairement les be´ne´fices d’une telle me´thode
pour repre´senter les tendances physiques pre`s du sol. L’humidite´, parame`tre crucial
pour la pre´vision du brouillard est notamment bien repre´sente´e sur la verticale avec
cette me´thode. Cette technique a des atouts conside´rables pour la pre´vision du
brouillard mais a un couˆt non ne´gligeable. Dans l’e´tude de Molod (2009), le couˆt de
calcul est augmente´ de 30% par rapport a` une re´solution verticale laˆche, mais cela
reste faible en comparaison a` l’augmentation de 380% lorsque la dynamique et la
physique sont re´solues sur une grille verticale fine commune. Cependant, ce type de
me´thode demande un important travail de re-e´criture du mode`le nume´rique.
2 Les diffe´rents types de brouillard
La pre´sence de gouttelettes d’eau en suspension dans l’atmosphe`re pre`s du sol
entraˆıne une diminution de la visibilite´. Le terme brouillard est de´fini par l’Orga-
nisation Me´te´orologique Mondiale (OMM) lorsque la visibilite´ est infe´rieure a` 1000
m. Le brouillard est un phe´nome`ne complexe et de´pendant de nombreux processus
microphysiques, radiatifs, turbulents et advectifs. Des e´tudes ont e´te´ mene´es afin
de classer les brouillards par cate´gories. Par exemple, Tardif and Rasmussen (2007)
classent les brouillards en fonction du phe´nome`ne clef implique´ dans la formation du
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brouillard. Cette e´tude de´finit 5 types de brouillard : radiatif (RAD), affaissement
de stratus (CBL), advectif (ADV), pre´cipitant et d’e´vaporation.
De nombreuses e´tudes ont e´te´ mene´es sur le brouillard, regroupant des campagnes
de mesures (par exemple Roach (1976); Jiusto and Lala (1980); Gue´dalia and Bergot
(1992)) et des simulations nume´riques (par exemple Duynkerke (1991); Guedalia
and Bergot (1994); Nakanishi (2000)). Dans ces e´tudes, les auteurs s’accordent pour
de´couper le cycle de vie du brouillard en trois pe´riodes distinctes : la phase de
formation, mature et de dissipation. Ce de´coupage est base´ sur l’e´volution de la
turbulence (Nakanishi, 2000). Les processus physiques et/ou dynamiques mis en jeu
lors de ces phases sont diffe´rents.
2.1 Les brouillards de type radiatif
2.1.1 Phase de formation
Ce type de brouillard se forme pendant la nuit lorsque le ciel est de´gage´ et que
le vent est faible. En l’absence de nuage et de rayonnement solaire, un de´se´quilibre
radiatif est cre´e´ a` la surface de la terre entraˆınant un fort refroidissement du sol
pouvant atteindre plusieurs degre´s par heure. La couche d’air en contact avec la
surface est elle aussi refroidie et une inversion de tempe´rature se forme dans les
basses couches. La formation du brouillard est d’une part fortement lie´e a` la capacite´
du sol a` se refroidir et d’autre part a` l’intensite´ de la turbulence.
Il est e´vident que les e´changes entre la surface et l’atmosphe`re de´pendent des
caracte´ristiques de la surface. Comme tout corps, le sol conduit la chaleur, et sa
capacite´ a` conduire la chaleur (conductivite´ thermique) est modifie´e par le type de
sol (par exemple la ve´ge´tation et l’urbanisation) et par son taux d’humidite´. Par
exemple, la conductivite´ thermique d’un sol sec est faible et permet un refroidisse-
ment du sol tre`s rapide comme on peut l’observer dans les de´serts.
Le de´poˆt de rose´e a e´galement un roˆle important sur la formation du brouillard.
Ce phe´nome`ne va diminuer la quantite´ de vapeur d’eau pre´sente dans l’atmosphe`re
et donc retarder la saturation au sein de l’atmosphe`re. De plus, le de´poˆt de rose´e
est favorise´ par la pre´sence de ve´ge´tation comme le refroidissement est plus intense
sur la ve´ge´tation que sur le sol.
Sous l’inversion thermique, la couche atmosphe´rique est stable. La turbulence
est cre´e´e par des processus dynamiques, principalement les cisaillements de vent.
La turbulence est ne´cessaire pour que le refroidissement radiatif se propage verti-
calement (Rodhe, 1962; Duynkerke, 1991) (Figure I.1). Toutefois si la turbulence
est trop faible, la saturation ne peut pas se diffuser sur la verticale et la couche de
brouillard ne peut se de´velopper verticalement. Au contraire, une turbulence trop
forte diminue le taux de refroidissement de la surface en augmentant le me´lange et
retarde la formation du brouillard (Roach et al., 1976; Bergot and Guedalia, 1994).
Les circulations atmosphe´riques a` me´so-e´chelle peuvent e´galement impacter la
formation du brouillard. Des masses d’air chaudes/froides, humides/se`ches ou conte-
nant de l’eau liquide peuvent retarder, favoriser, ou meˆme inhiber la formation du
brouillard. Certains facteurs comme l’orographie ou l’urbanisation peuvent accen-
tuer l’impact des circulations locales sur la formation du brouillard.
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Figure I.1 – Formation du brouillard. Sche´ma extrait de Mazoyer (2016)
L’apparition d’un nuage a` plus haute altitude diminue le refroidissement radiatif
et empeˆche ge´ne´ralement la formation du brouillard par rayonnement.
La formation du brouillard radiatif de´pend d’un e´quilibre de´licat entre tous ces
processus de fine e´chelle qui dans certains cas favorisent ou dans d’autres inhibent
la formation du brouillard par rayonnement.
2.1.2 Phase mature
Une fois la couche de brouillard cre´e´e au sol, elle s’e´tend verticalement graˆce
aux processus de turbulence et de rayonnement. Le rayonnement infra-rouge e´mis
par la surface est en partie renvoye´ par la couche de brouillard et cre´e un e´quilibre
pre`s de la surface. Lorsque la couche de brouillard est assez dense, le refroidissement
radiatif se situe au sommet du brouillard provoquant la de´stabilisation de la couche
(Price, 2011). La couche de brouillard devient neutre voir le´ge`rement instable durant
la phase mature. La condensation s’effectue au sommet de la couche de brouillard
la` ou` le refroidissement est maximum. Le processus de condensation libe`re de la
chaleur (chaleur latente). Cependant, le refroidissement radiatif est plus important
que le re´chauffement duˆ a` la micro-physique (Roach et al., 1976). L’eau liquide est
transporte´e sur la verticale par la turbulence et la se´dimentation (Klemm and Wr-
zesinsky, 2007; Degefie et al., 2015). Bergot (2013) et Bergot et al. (2015) e´noncent
qu’une fois la dynamique interne du brouillard mise en place, son cycle de vie est
principalement controˆle´ par son sommet.
2.1.3 Phase de dissipation
La dissipation intervient lorsque la turbulence dans les basses couches de´passe
un certain seuil (Zhou and Ferrier, 2008). L’augmentation de la turbulence peut eˆtre
due a` l’augmentation du cisaillement de vent ou a` la production thermique induite
par le rayonnement solaire.
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Les cisaillements de vent au sommet de la couche de brouillard peuvent entraˆıner
des intrusions d’air chaud et sec et favoriser sa dissipation.
L’apparition du soleil impacte la dissipation du brouillard de diffe´rentes fac¸ons.
Les rayons du soleil sont fortement re´fle´chis par le brouillard car le brouillard a
un albe´do e´leve´. Cependant, une partie de ce rayonnement atteint la surface et
va la re´chauffer. Le re´chauffement progressif de la couche de brouillard en contact
avec la surface de´stabilise la nappe de brouillard. Ainsi, la turbulence pre`s du sol
augmente et entraˆıne la dissipation. La pre´sence de polluant comme les particules
de carbone tre`s absorbantes vont favoriser le re´chauffement des gouttelettes et donc
la dissipation de la couche de brouillard.
Les gouttelettes vont petit a` petit s’e´vaporer libe´rant de la vapeur d’eau dans
la couche de brouillard. Dans certains cas, le rayonnement solaire n’est pas assez
important et le brouillard peut persister pendant plusieurs jours. Lors de la dissipa-
tion, la couche de brouillard se soule`ve et se transforme ainsi en nuage bas appele´
stratus.
2.2 Les brouillards de type affaissement de stratus
Les affaissements de stratus ou ”cloud base lowering” en anglais sont un type
de brouillard faisant partie des brouillards les plus commune´ment observe´s apre`s
les brouillards radiatifs. (Tardif and Rasmussen, 2007) classe ce type de brouillard
comme re´sultant de l’abaissement de la base des nuages. Dans cette e´tude, il est
montre´ que les affaissements de stratus se produisent ge´ne´ralement pendant la nuit.
Le sommet du stratus devient une surface de refroidissement radiatif en l’absence
de nuage a` plus haute altitude (Baker et al., 2002) (figure I.2). Le me´lange turbulent
au sein du nuage redistribue la perte de chaleur vers la base du nuage et l’air en
dessous du nuage. La condensation a e´galement lieu au sommet du nuage et le
me´lange des gouttelettes favorise l’extension du nuage vers le bas, jusqu’a` ce qu’il
atteigne la surface. De plus, (Petterssen, 1956) observe que les affaissements de
stratus re´sultent de nuages pre´sents sous l’inversion de tempe´rature. C’est pourquoi
les affaissements de stratus sont parfois appele´s brouillard d’inversion.
Comme les brouillards radiatifs, les affaissements de stratus sont pilote´s en
grande partie par le refroidissement radiatif et la turbulence.
Figure I.2 – La formation du brouillard d’affaissement de stratus. Source :
https ://www.ec.gc.ca/meteo-weather/
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2.3 Les brouillards d’advection
Le brouillard d’advection se forme lorsque de l’air chaud et humide se de´place
au dessus d’une surface froide (figure I.3). L’air en contact avec la surface froide se
refroidit jusqu’a` atteindre le point de rose´e, une partie de l’humidite´ qu’il contient
se condense pour former du brouillard. Le brouillard d’advection est ge´ne´ralement
associe´ a` des vents mode´re´s (environ 15 km/h).
Les brouillards d’advection se produisent souvent sur les zones coˆtie`res (Petters-
sen, 1956). Ce type de brouillard se forme ge´ne´ralement la nuit, et est cause´ par
l’advection d’une masse d’air humide provenant d’une zone avec une e´tendue d’eau
sur une surface terrestre refroidie pendant la nuit (Pagowski et al., 2004).
Pour que le processus de condensation se produise, la surface froide doit eˆtre
nettement plus froide que l’air au-dessus pour que le transfert de chaleur puisse se
faire. Typiquement, la tempe´rature de la surface doit eˆtre infe´rieure au point de
condensation de l’air. Dans certains cas, la surface froide est une re´gion recouverte
de neige ou de glace.
Figure I.3 – La formation du brouillard d’advection. Source :
https ://www.ec.gc.ca/meteo-weather/
16
3 Les objectifs de la the`se
Augmenter la re´solution verticale du mode`le est l’une des solutions pour ame´liorer
la qualite´ des pre´visions nume´riques du brouillard (Tardif, 2007; Boutle et al., 2016).
Cet aspect a e´te´ peu e´tudie´ et les e´tudes pre´ce´dentes se sont focalise´es sur des cas
de brouillard se´lectionne´s. La question de la repre´sentativite´ de ces e´tudes peut eˆtre
souleve´e. Ce travail de the`se est re´alise´ sur l’ae´roport de Roissy Charles-de-Gaulle
(CDG), re´gion caracte´rise´e par de la rase campagne et par la pre´sence de la ville de
Paris a` une dizaine de kilome`tres au sud-ouest de l’ae´roport. Ces diffe´rentes zones
peuvent potentiellement impacter les parame`tres me´te´orologiques sur CDG.
Les objectifs de la the`se sont multiples :
- Ame´liorer la connaissance des processus physiques et dynamiques en jeu lors
de la formation et l’e´volution du brouillard sur l’ae´roport de CDG
- Etudier l’impact de la re´solution verticale sur la simulation du brouillard
- Evaluer statistiquement l’apport d’une re´solution verticale fine pour la pre´vision
du brouillard
- Proposer une solution compatible avec les contraintes ope´rationnelles alliant
une repre´sentation fine des processus pre`s du sol et un couˆt nume´rique mo-
deste
Afin d’atteindre les objectifs de la the`se, la me´thode de travail peut eˆtre re´sume´e en
deux grands axes :
i) Dans un premier temps, nous allons e´tudier l’impact de la re´solution verti-
cale sur les processus physiques et dynamiques mis en jeu lors des diffe´rentes
phases d’e´volution du brouillard. Pour ce faire, nous allons utiliser le mode`le
de meso-e´chelle AROME-France (Seity et al., 2011) avec diffe´rentes re´solutions
verticales. Les simulations sur un cas de brouillard choisi seront compare´es
aux observations disponibles sur l’ae´roport de Paris Roissy Charles-de-Gaule.
Ensuite, l’e´tude sera e´tendue sur une saison hivernale. Cela permettra de
ge´ne´raliser les re´sultats obtenus lors de l’e´tude de cas et de tester la capacite´
du mode`le a` simuler diffe´rents types de brouillard.
ii) Dans un deuxie`me temps, deux modifications nume´riques seront apporte´es
permettant d’allier une re´solution verticale fine pre`s du sol sans pour autant
augmenter le temps de calcul afin de satisfaire les contraintes ope´rationnelles.
La premie`re me´thode est base´e sur les travaux de Masson and Seity (2009)
qui sont adapte´s a` la pre´vision de processus thermodynamiques au sein de la
couche limite de surface. Cette me´thode est pronostique et consiste a` ajouter
des niveaux supple´mentaires pour repre´senter la couche limite de surface.
L’advection n’e´tant pas repre´sente´e sur ces niveaux supple´mentaires, le couˆt
de calcul nume´rique reste modeste.
La deuxie`me me´thode utilise les travaux de Geleyn (1988). Cette solution est
purement diagnostique et permet de construire un profil vertical d’une va-
riable me´te´orologique. Cette me´thode est une simple interpolation, elle n’en-
gendre pas de couˆt supple´mentaire.
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Apre`s ce chapitre introductif faisant l’e´tat de l’art et pre´sentant les objectifs de
la the`se, le deuxie`me chapitre est consacre´ au fonctionnement des sche´mas utilise´s
au cours de la the`se (sche´ma microphysique, turbulence, convection peu profonde
et couche limite de surface) ainsi que des observations utilise´es. Le chapitre trois
traite de l’impact de la re´solution verticale sur un cas de brouillard observe´ sur
l’ae´roport Roissy Charles-de-Gaulle puis les re´sultats sont e´value´s statistiquement
sur une saison hivernale. Les re´sultats des de´veloppements nume´riques re´alise´s sont
pre´sente´s dans le quatrie`me chapitre. Enfin, la conclusion re´sume les principaux
re´sultats obtenus dans cette the`se avant de pre´senter les perspectives de ce travail.
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Les outils
Sommaire
1 Avant propos . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 9
2 Les diffe´rents types de brouillard . . . . . . . . . . . . . . 12
2.1 Les brouillards de type radiatif . . . . . . . . . . . . . . . 13
2.2 Les brouillards de type affaissement de stratus . . . . . . 15
2.3 Les brouillards d’advection . . . . . . . . . . . . . . . . . 16
3 Les objectifs de la the`se . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 17
1 Le mode`le nume´rique de pre´vision du temps
AROME
AROME (Application of Research to Operations at MesoscalE) (Seity et al.,
2011) est le syste`me de pre´vision nume´rique du temps a` maille fine non-hydrostatique
de´veloppe´ et exploite´ en ope´rationnel a` Me´te´o-France depuis 2008. En avril 2015, la
re´solution ope´rationnelle d’AROME a e´te´ affine´e pour atteindre 1.3 km sur l’hori-
zontale et 90 niveaux sur la verticale. Le domaine de pre´vision du mode`le AROME
recouvre la France ainsi qu’une partie de l’Europe de l’ouest (Figure II.1). AROME
a e´te´ conc¸u pour ame´liorer la pre´vision de phe´nome`nes extreˆmes et dangereux tels
que les orages, les pre´cipitations intenses, le brouillard ou les ıˆlots de chaleur urbains
en pe´riode de canicule. AROME est de´veloppe´ conjointement par Me´te´o-France
et les services me´te´orologiques des pays europe´ens et nord-africain des consortium
ALADIN 1 et HIRLAM 2. L’hypothe`se hydrostatique ge´ne´ralement utilise´e dans les
mode`les a` plus grande e´chelle n’est pas utilise´e dans AROME. En effet, AROME
utilise le syste`me d’e´quations non-hydrostatiques pleinement compressibles d’Euler
(Bubnova´ et al., 1995) (ne´cessaires a` la repre´sentation explicite des processus convec-
tifs par exemple). Cela signifie que les vitesses verticales sont notamment calcule´es
de manie`re pronostique dans le mode`le.
1. http ://www.cnrm-game-meteo.fr/aladin/
2. http ://www.hirlam.org/
19
Les parame´trisations physiques d’AROME sont en majeure partie he´rite´es du
mode`le de recherche de´veloppe´ par le Laboratoire d’Ae´rologie 3 et le CNRM 4 Me´so-
NH (Lafore et al., 1997). Son cœur dynamique est le noyau dynamique non-hydrostatique
du mode`le ALADIN. AROME utilise douze variables pronostiques : les deux compo-
santes horizontales du vent, la tempe´rature, cinq types d’hydrome´te´ores, la vapeur
d’eau, l’e´nergie cine´tique turbulente et deux variables non-hydrostatiques relie´es res-
pectivement a` la pression et a` la vitesse verticale (Be´nard et al., 2010).
Le cycle de vie du brouillard est pilote´ par des processus dynamiques, micro-
physiques et radiatifs. Les diffe´rents sche´mas en lien avec ces processus sont de´crits
dans les paragraphes suivants.
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Figure II.1 – Le domaine de simulation : Carre´ tirete´ : domaine de calcul
d’AROME-France ope´rationnel en 2011 – Carre´ en trait plein : domaine de si-
mulation centre´ sur l’ae´roport Roissy Charles de Gaulle.
1.1 Le sche´ma microphysique
La composition d’un nuage est complexe, avec la coexistence d’eau sous plu-
sieurs e´tats : vapeur, liquide ou solide. Les processus microphysiques mis en jeu
se passent a` une e´chelle tre`s petite (taille des gouttelettes) devant la re´solution du
mode`le. C’est pourquoi il est ne´cessaire d’inclure dans le mode`le atmosphe´rique un
sche´ma microphysique afin de repre´senter les changements de phase (par exemple
e´vaporation/condensation) et les interactions entre particules de meˆme ou de diffe´-
rentes phases.
AROME utilise le sche´ma microphysique (ICE3) du mode`le Me´so-NH (Pinty and
Jabouille, 1998). Il distingue trois espe`ces glace´es et deux espe`ces liquides (Kessler,
3. UMR 5560 UPS/CNRS
4. Centre National de Recherches Me´te´orologiques, UMR 3589 Me´te´o-France/CNRS
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1969). ICE3 repose sur l’utilisation de 5 variables pronostiques pour repre´senter 5
cate´gories de condensats en plus de la vapeur d’eau qv :
— les ”gouttelettes nuageuses” ou ”eau liquide nuageuse” qc
— la pluie qr
— la glace primaire qi
— les graupels qg
— la neige qs
ICE3 est un sche´ma a` un moment, c’est a` dire que seul le contenu massique moyen
de la maille de chaque cate´gorie d’hydrome´te´ore e´volue. Le nombre de gouttelettes
N est quant a` lui fixe´ a` 300 particules par cm−3 sur terre et a` 150 particules par
cm−3 sur mer. De plus, le spectre dimensionnel n(D) (nombre de particules d’un
diame`tre D) est fixe´ pour chaque hydrome´te´ore suivant une distribution gamma
ge´ne´ralise´e g(D) :
n(D) = N.g(D), (II.1)
g(D) = αΓ(ν)λ
ανDαν−1exp(−(λD)α). (II.2)
ou` Γ est la fonction gamma et λ le parame`tre de pente de la distribution. Les pa-
rame`tres de forme α et ν de la distribution gamma ge´ne´ralise´e valent respectivement
1 et 3. Dans le mode`le ope´rationnel AROME, les parame`tres α et ν ont e´te´ choi-
sis afin de repre´senter au mieux tous les types de nuages et ne sont pas force´ment
adapte´s a` la granulome´trie du brouillard.
Le sche´ma microphysique ICE3 repre´sente de nombreux processus lie´s a` l’e´volution
des hydrome´te´ores contenus dans un nuage (Figure II.2). Lors des e´pisodes de
brouillard e´tudie´s dans cette the`se, les processus mis en jeu sont ceux dits ”pro-
cessus chauds” (en rouge sur la figure II.2). Nous nous inte´ressons uniquement aux
variables vapeur d’eau qv, eau liquide nuageuse qc et pluie qr ainsi qu’aux processus
associe´s : e´vaporation des gouttes de pluie (EVA), condensation/e´vaporation (CND),
accre´tion (ACC), auto-conversion (AUT) et se´dimentation ou pre´cipitation (SED).
Ces processus sont traite´s de fac¸on se´quentielle. Le sche´ma commence par le proces-
sus le plus rapide (condensation/e´vaporation) pour finir par la se´dimentation. Les
hydrome´te´ores cre´e´s par le sche´ma micro-physique sont e´galement advecte´s par le
sche´ma semi-lagrangien du mode`le atmosphe´rique qui contribue donc a` l’e´volution
des espe`ces. Les e´quations d’e´volution des variables pronostiques qv, qc et qr du
sche´ma ICE3 sont les suivantes :
∂qc
∂t
∣∣∣∣∣
TED
= ∂qc
∂t
∣∣∣∣∣
ADV
+ ∂qc
∂t
∣∣∣∣∣
ACC
+ ∂qc
∂t
∣∣∣∣∣
AUT
+ ∂qc
∂t
∣∣∣∣∣
CND
+ ∂qc
∂t
∣∣∣∣∣
SED
(II.3)
∂qv
∂t
∣∣∣∣∣
TED
= ∂qv
∂t
∣∣∣∣∣
ADV
+ ∂qv
∂t
∣∣∣∣∣
EV A
+ ∂qv
∂t
∣∣∣∣∣
CND
(II.4)
∂qr
∂t
∣∣∣∣∣
TED
= ∂qr
∂t
∣∣∣∣∣
ADV
+ ∂qr
∂t
∣∣∣∣∣
ACC
+ ∂qr
∂t
∣∣∣∣∣
AUT
+ ∂qr
∂t
∣∣∣∣∣
EV A
+ ∂qr
∂t
∣∣∣∣∣
SED
(II.5)
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Figure II.2 – Diagramme des processus microphysiques repre´sente´s par le sche´ma
ICE3. Diagramme extrait de Caumont (2007).
ou` TED correspond a` la tendance totale et ADV au terme advectif.
Chaque processus est de´crit dans un module permettant de repre´senter le phe´nome`ne
et son interaction avec l’environnement. Les formulations des diffe´rents processus
sont de´crites dans les paragraphes suivants.
1.1.1 Auto-conversion
L’auto-conversion est le processus mode´lisant la conversion d’une gouttelette
nuageuse en goutte de pluie. Ce processus est mode´lise´ de fac¸on statistique. Le
processus d’auto-conversion s’active lorsque le contenu en eau liquide qc de´passe la
valeur seuil : qcrit = 0.5 g.m−3. Selon Kessler (1969), au dela` de qcrit, le taux d’auto-
conversion PAUT augmente line´airement avec qc . Ce processus n’est pas re´versible,
c’est a` dire que l’eau liquide nuageuse qc peut e´voluer en gouttes de pluie qr mais
pas l’inverse. PAUT a donc une contribution ne´gative sur l’e´volution temporelle de
qc (Equation II.3) et une contribution positive sur qr (Equation II.5). PAUT s’e´crit
sous la forme :
PAUT = −∂qc
∂t
∣∣∣∣∣
AUT
= ∂qr
∂t
∣∣∣∣∣
AUT
= k Max
(
qc − qcrit
ρdref
, 0
)
, (II.6)
ou` k est un coefficient fixe´ a` 10−3 et ρdref est la masse volumique de l’air sec de
re´fe´rence.
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1.1.2 Accre´tion
Dans l’atmosphe`re il y a un nombre N(D) de gouttelettes de diame`tre D en
suspension. Ces gouttelettes chutent a` une vitesse V (D) qui de´pend de leur diame`tre.
Au cours de sa chute, une gouttelette peut en rencontrer une autre et s’agglome´rer a`
elle par collision. Une gouttelette de plus grande taille est forme´e : c’est le phe´nome`ne
d’accre´tion. Le taux d’accre´tion PACC de´pend du nombre de gouttelettes nuageuses
N(D), de la vitesse de chute des gouttes V (D), du diame`tre des gouttes D ainsi
que du contenu de l’espe`ce conside´re´e (gouttelettes nuageuses qc ou gouttes de pluie
qr). Calculer PACC revient a` inte´grer les collisions sur tout le spectre de taille des
gouttes :
PACC = −∂qx
∂t
∣∣∣∣∣
ACC
=
∫ ∞
0
pi
4D
2V (D)EqxN(D)dD. (II.7)
ou` E est l’efficacite´ de collision entre deux gouttelettes, dans le sche´ma E vaut 1 ce
que correspond a` une agglome´ration totale lorsqu’il y a collision. qx est le contenu
de l’espe`ce conside´re´e avec x = c ou r respectivement pour le contenu en eau liquide
ou le contenu en gouttes de pluie.
Il va de soit que les processus d’accre´tion et d’auto-conversion sont limite´s par la
quantite´ d’eau liquide disponible.
1.1.3 Evaporation des gouttes de pluie
Les gouttes de pluie de diame`tre D sont susceptibles de s’e´vaporer. L’e´vaporation
est possible si le rapport de me´lange de la vapeur d’eau rv est infe´rieur au rapport
de me´lange de la vapeur d’eau a` la saturation rsat. L’e´cart a` la saturation S permet
de repre´senter cette de´pendance, exprime´ comme :
S = rsat − rv
rsat
(II.8)
Deux cas de figure extreˆmes sont possibles :
- soit rv ≈ rsat : dans ce cas S ≈ 0, l’e´vaporation est faible.
- soit rv << rsat : alors S ≈ 1, l’e´vaporation est forte.
Lorsque la goutte s’e´vapore, son diame`tre diminue et la pe´riphe´rie de la goutte se
charge en vapeur d’eau. L’air autour de la goutte va se saturer, l’e´vaporation ne
sera plus possible. C’est la` qu’interviennent deux termes charge´s de repre´senter les
interactions avec l’air environnant permettant a` l’e´vaporation de continuer :
- le premier s’appelle le facteur de ventilation f de´pendant de la vitesse de
chute de la goutte d’eau V (D) et de la viscosite´ de l’air. En tombant, l’air
autour de la goutte est renouvele´ en air plus sec issu de l’environnement. f
permet d’empeˆcher la pe´riphe´rie de la goutte de se saturer. Plus la vitesse
de chute est e´leve´e, plus les frictions sont importantes, plus l’e´vaporation est
favorise´e.
- le deuxie`me terme A repre´sente plusieurs interactions :
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i) Lorsque la goutte s’e´vapore, sa tempe´rature diminue : de´pendance a` la
chaleur latente de vaporisation.
ii) L’air environnant (plus chaud que la tempe´rature de la goutte) re´chauffe la
goutte : de´pendance a` la tempe´rature de l’environnement et de la conduc-
tivite´ thermique de l’air.
iii) La capacite´ de l’air a` diffuser la vapeur d’eau est repre´sente´e par un
coefficient Dv dit de diffusivite´ de la vapeur d’eau dans l’air
L’e´vaporation d’une goutte est calcule´e selon la formulation de Pruppacher and Klett
(1978) et s’e´crit sous la forme suivante :
D
dD
dt
= 4Sf
A
, (II.9)
Pour prendre en compte toutes les gouttes, l’e´quation II.9 est inte´gre´e pour une
distribution N(D) de gouttes en fonction du diame`tre D :
−∂rr
∂t
∣∣∣∣∣
EV A
= ∂rv
∂t
∣∣∣∣∣
EV A
= 1
ρdref
∫ +∞
0
2piSf
A
DN(D)dD. (II.10)
1.1.4 Se´dimentation
Le phe´nome`ne de se´dimentation pour le brouillard a e´te´ mis en avant a` tra-
vers des campagnes de mesures ainsi qu’en mode´lisation par Roach et al. (1976) et
Brown and Roach (1976). Ces auteurs ont montre´ que la prise en compte de ce pro-
cessus fournissait des contenus en eau liquide plus re´alistes au cours d’e´pisodes de
brouillard. En effet, durant un e´pisode de brouillard radiatif, l’apport d’eau liquide
pre`s de la surface est principalement duˆ a` la se´dimentation, ce qui modifie le contenu
en eau liquide au sein de la couche de brouillard.
Ce processus repre´sente la chute d’un hydrome´te´ore (goutte nuageuse ou de pluie)
par effet de gravite´. L’atmosphe`re e´tant discre´tise´e selon la verticale par des couches,
la tendance due a` la se´dimentation (Fx ou` x = r ou c) sur une couche est relie´e a` la
diffe´rence entre le flux sortant et le flux entrant dans la couche e´tudie´e. Le flux de
se´dimentation de´pend de la vitesse verticale de chute (Vx) ainsi que de la quantite´
de goutte nuageuse ou de pluie (qx ou` x = r ou c) :
Fx ∝ Vx × qx (II.11)
Contrairement a` Brown and Roach (1976); Kunkel (1984); Musson-Genon (1987b),
la vitesse de se´dimentation dans ICE3 n’est pas fixe. Le taux de se´dimentation est
calcule´ via un sche´ma statistique de´crit par Bouteloup et al. (2011). La se´dimentation
est applique´e se´pare´ment pour chaque espe`ce d’hydrome´te´ores qx et le taux de
se´dimentation est de´fini comme suit :
∂qx
∂t
∣∣∣∣∣
SED
= 1
ρdref
∂
∂z
Fx, (II.12)
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1.1.5 Condensation - Evaporation
Contrairement aux processus pre´ce´dents calcule´s explicitement, le taux de conden-
sation/e´vaporation PCND est calcule´ de fac¸on implicite. De plus, la condensation
de la vapeur d’eau et l’e´vaporation des gouttelettes nuageuses est un processus
re´versible. Dans AROME, un sche´ma statistique est imple´mente´ afin de de´crire la
variabilite´ nuageuse sous-maille (Bechtold et al., 1995) base´ sur les ide´es de Som-
meria and Deardorff (1977) : les champs nuageux sous-maille ne sont pas re´solus
uniquement par les parame`tres moyens a` l’e´chelle de la maille mais tiennent compte
de la variabilite´ spatiale sous-maille (Figure II.3).
Figure II.3 – Vue sche´matique de la variabilite´ sous maille. La variable q repre´sente
la valeur moyenne de la maille, δq la variation locale et q la valeur en un point sous
maille.
rl = rl + δrl, ou (II.13)
rl︸︷︷︸
Local
= rt − rsat(T )︸ ︷︷ ︸
Moyenne
+ δrt − δrsat︸ ︷︷ ︸
Fluctuations
(II.14)
rt, rsat et rl sont respectivement les rapports de me´lange d’eau totale, de vapeur
a` la saturation et d’eau liquide. δ correspond a` la variation locale d’une variable.
Le sche´ma sous-maille permet d’avoir une fraction nuageuse (CF ) comprise entre
0 et 100% (Figure II.4). La cre´ation de condensats nuageux est permise avant que
l’humidite´ relative moyenne n’atteigne 100% dans la maille. La saturation locale
dans la maille permet de quantifier les endroits sous-sature´s de la maille (ciel clair)
et les endroits sature´s (nuageux). La variabilite´ sous maille est de´crite graˆce a` une
distribution statistique (Figure II.5) :
- de´finie par une densite´ de probabilite´ (PDF pour Probability Density Func-
tion),
- associe´e a` une variable statistique repre´sentant l’e´cart a` la saturation locale
(s = δrt − δrsat(P, T )) qui permet de tenir compte des he´te´roge´ne´ite´s locales
en eau totale et en tempe´rature. P est la pression et T la tempe´rature.
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Figure II.4 – Fraction nuageuse comprise entre 0 et 100% dans la maille conside´re´e
(rouge).
Figure II.5 – Distribution statistique du sche´ma de condensation sous-maille.
La variable s pre´sente un inte´reˆt majeur a` me´so-e´chelle car elle conside`re conjointe-
ment les fluctuations en eau totale non-pre´cipitante et en tempe´rature, et donc un
seuil de saturation variable dans la maille rsat(T ) (Perraud, 2010). La variance de
la variable s (note´e σs) qui mesure la dispersion de la distribution est utilise´e pour
repre´senter statistiquement les variabilite´s sous-maille (Figure II.5). La turbulence
et la convection sont des processus qui accroissent la variabilite´ locale. La variance σs
est donc de´pendante de l’activite´ des sche´mas de turbulence (Cuxart et al., 2000) et
de convection (Pergaud et al., 2009). Cependant, lorsque la turbulence et la convec-
tion sont faibles, une variance re´siduelle est utilise´e afin de maintenir une variabilite´.
Ne´anmoins, la variance re´siduelle est ge´ne´ralement trop faible et conduit a` des zones
e´tendues sans nuage. Pour re´pondre a` ce proble`me, Sommeria and Deardorff (1977)
ont eu l’ide´e d’introduire a` la variance σs une contribution de´pendante de la satura-
tion (proportionnelle a` rsat). La variabilite´ locale σs s’e´crit donc comme la somme :
σs = σs(Turb, Conv) + σs(rsat) (II.15)
Dans certaines conditions atmosphe´riques, en particulier la nuit en conditions stables
et notamment lors d’e´pisodes de brouillard, la convection peu profonde n’est pas ac-
tive et la turbulence est faible. La premie`re composante du σs est alors tre`s faible. Le
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sche´ma de condensation sous-maille a e´te´ de´veloppe´ pour des cas de stratocumulus
et de cumulus et n’est pas vraiment adapte´ pour le brouillard (faibles turbulences).
Sans la deuxie`me composante du σs, la variabilite´ locale ne serait plus repre´sente´e
et cela correspondrait a` saturer toute la maille lorsque rt > rsat. La deuxie`me com-
posante permet de prendre en compte une certaine he´te´roge´ne´ite´ locale meˆme en
condition tre`s stable.
La PDF (G) utilise´e dans AROME est une combinaison line´aire entre une dis-
tribution Gaussienne GGauss et une distribution exponentielle Gexp (propose´e par
Bougeault (1981)). Cette distribution est donne´e par Bechtold et al. (1995) :
G =

GGauss, si Q1 > 0
0.5[−Q1Gexp + (2 +Q1)GGauss], si − 2 ≤ Q1 ≤ 0
Gexp, si Q1 < −2
(II.16)
ou` Q1 est une mesure adimensionnelle de l’e´cart a` la saturation :
Q1 =
rt − rsat(T )
σs
, (II.17)
En combinant l’e´quation II.14, II.17 et l’expression de s, le rapport de me´lange rl
(local) peut s’e´crire sous la forme :
rl = rt − rsat(T ) + s (II.18)
= σs(Q1 +
s
σs
) (II.19)
La variable n est de´finie comme la variable normalise´e de s
σs
et on obtient :
rl = σs(Q1 + n) (II.20)
De l’eau liquide est cre´e´e lorsque n > −Q1.
La fraction nuageuse CF correspond a` la probabilite´ d’apparition de nuages dans
la maille et se rapporte a` l’aire sous la PDF G(n) au dela` de l’e´cart a` la saturation
−Q1 (Figure II.5). Le calcul de la fraction nuageuse revient a` inte´grer la PDF :
CF =
∫ +∞
−Q1
G(n)dn (II.21)
CF = f(Q1) (II.22)
Le taux de condensation s’e´crit :
∂rc
∂t
∣∣∣∣∣
CND
= −∂rv
∂t
∣∣∣∣∣
CND
= 1∆tσs
∫ +∞
−Q1
(Q1 + n)G(n)dn (II.23)
Avec ∆t le pas de temps du mode`le.
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1.2 Le sche´ma de turbulence et de convection peu profonde
Pour chaque variable conservative φ, le flux turbulent ”total” s’e´crit comme la
somme des contributions de la turbulence (turb) et de la convection peu profonde
(conv) :
w′φ′ = w′φ′
∣∣∣
turb
+ w′φ′
∣∣∣
conv
(II.24)
Le premier terme correspond a` un terme de diffusion turbulente repre´sentant l’im-
pact du me´lange local re´alise´ par les petits tourbillons (fle`ches rouges) (Figure II.6).
Le deuxie`me est un terme en flux de masse correspondant au transport vertical
re´alise´ par les thermiques (partie bleue). Dans AROME, deux sche´mas distincts
repre´sentent la turbulence et la convection peu profonde et sont explique´s par la
suite.
Figure II.6 – Repre´sentation sche´matique du sche´ma de turbulence et du sche´ma
de convection peu profonde. Figure extraite de Pergaud (2008).
1.2.1 La turbulence
Dans le mode`le atmosphe´rique AROME, l’e´nergie cine´tique turbulente (TKE) 5
est calcule´e de fac¸on pronostique selon le sche´ma de turbulence de Cuxart et al.
(2000), combine´e avec une longueur de me´lange diagnostique calcule´e selon Bou-
geault and Lacarrere (1989). Le sche´ma de turbulence est base´ sur le mode`le de
turbulence d’ordre 1.5 de´veloppe´ par Redelsperger and Sommeria (1981). La TKE
moyenne sur la maille (e) s’e´crit :
e = 12(u
′2 + v′2 + w′2) 12 (II.25)
5. Turbulent Kinetic Energy
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Le calcul de la turbulence s’effectue en 1D (selon la verticale), c’est a` dire que
l’on ne´glige les flux turbulents horizontaux devant les flux turbulents verticaux.
Ne´anmoins, la TKE est advecte´e par le sche´ma semi-lagrangien du mode`le at-
mosphe´rique.
L’e´quation pronostique de TKE s’e´crit sous la forme :
∂e
∂t
= [Adv] +Diffvert + Proddyn + ProdTher −Diss, (II.26)
Diffvert = −1
ρ
∂
∂z
(ρe′w′), (II.27)
Proddyn = −
[
u′w′
∂u
∂z
+ v′w′∂v
∂z
]
, (II.28)
Prodther =
g
θref
w′θ′l, (II.29)
Diss = C
e
√
e
L
. (II.30)
ou` :
— Adv correspond au terme advectif.
— Diffvert de´crit le me´lange vertical (ou diffusion) de la TKE, repre´sentant les
e´changes de TKE induits par les processus turbulents.
— Le terme ProdDyn repre´sente la production dynamique de TKE, c’est un
terme toujours positif. Il mode´lise la cre´ation de TKE par les cisaillements
de vent.
— La production thermique (Prodther) par effet de flottabilite´ peut eˆtre posi-
tive ou ne´gative, de´pendant de la stratification thermique. θl est la variable
conservative de la tempe´rature potentielle, elle n’est pas impacte´e par les
changements de phase de l’eau.
— La dissipation de la TKE (Diss) de´pend d’une constante note´e C, de la
longueur de dissipation L et de la TKE.
Les flux turbulents d’ordre 2 sont e´crits en fonction des gradients verticaux de la
valeur moyenne des variables et de la TKE (e) (Redelsperger and Sommeria, 1981;
Cuxart et al., 2000). Nous parlons de sche´ma d’ordre 1.5.
Les flux turbulents sont de´finis comme proportionnels au gradient des quantite´s
moyennes (Boussinesq, 1877). Les e´quations des flux turbulents peuvent eˆtre e´crites
en fonction d’un coefficient d’e´changes turbulents note´ Kx (avec x = m, e, T ou q),
propre a` chaque flux.
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u′w′ = −Km∂u
∂z
, (II.31)
v′w′ = −Km∂v
∂z
, (II.32)
e′w′ = −Ke ∂e
∂z
, (II.33)
w′q′t = −Kq
∂qt
∂z
ψ3, (II.34)
w′θ′l = −KT
∂θl
∂z
φ3. (II.35)
avec
Km = CmLm(z)
√
e(z), (II.36)
Ke = CeLm(z)
√
e(z), (II.37)
Kq = CqLm(z)
√
e(z)ψ3, (II.38)
KT = CθLm(z)
√
e(z)φ3. (II.39)
ou` :
- Cm, Ce, Cθ et Cq sont des constantes.
- Lm correspond a` la longueur de me´lange.
- Les fonctions de stabilite´ φ3 et ψ3 correspondent respectivement a` l’inverse
des nombres de Prandtl et Schmidt et servent a` de´crire l’augmentation ou la
diminution des transferts turbulents dues aux effets de stabilite´.
Les coefficients d’e´changes turbulents font intervenir la longueur de me´lange (Lm).
Dans AROME, cette longueur est calcule´e selon Bougeault and Lacarrere (1989). Le
calcul de la longueur de me´lange est base´ sur le principe de conservation de l’e´nergie
d’une parcelle d’air. De ce fait, nous e´tudions le de´placement de la particule sur la
verticale. La longueur de me´lange est donc calcule´e a` partir des distances verticales
(Lup et Ldown) que peut parcourir cette parcelle d’air, jusqu’a` ce que la TKE e(z)
soit e´gale a` l’inte´grale des forces de flottabilite´. La longueur de me´lange est de´finie
comme :
Lm =
[1
2(Lup)
− 23 + (Ldown)−
2
3
]− 32
. (II.40)
La me´thode faisant intervenir des coefficients d’e´changes (Kx) est locale et ne calcule
des flux que dans le sens du gradient moyen. Les de´placements des masses d’air se
feront de l’air chaud vers l’air froid ou de l’air humide vers l’air sec.
Cependant, ce n’est pas toujours le cas : en particulier au sommet de la couche
limite. En effet, Deardorff (1966); Schumann (1987) ont montre´ que les flux peuvent
eˆtre dans le sens inverse du gradient. Pour repre´senter ce me´lange, un sche´ma de
convection peu profonde est utilise´ dans AROME (voir section 1.2.2 de ce chapitre).
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Sous un ciel clair, l’atmosphe`re est stable pendant la nuit. La cre´ation de turbulence
est alors duˆ au vent (terme source). La production thermique lie´e a` la stratification
de l’atmosphe`re se comporte comme un puits de TKE en atmosphe`re stable. La
turbulence de basses couches transporte la tempe´rature, l’humidite´ et les goutte-
lettes et joue un roˆle important sur la formation du brouillard mais son effet peut
eˆtre inhibiteur ou activateur en fonction de son intensite´. Lorsque le vent est tre`s
faible (presque nul), le refroidissement de l’air pre`s du sol est intense et par manque
d’e´changes turbulents le refroidissement ne pourra pas se propager verticalement. Il
en re´sulte une couche d’inversion de tempe´rature tre`s marque´e proche du sol (typi-
quement une dizaine de degre´s sur une couche d’une dizaine de me`tres). Le brouillard
ne pourra se de´velopper verticalement et formera une couche de brouillard tre`s fine.
Au contraire, un vent un peu plus fort va diminuer le refroidissement proche de
la surface en augmentant les e´changes verticaux. La saturation est retarde´e, mais
une fois atteinte le brouillard peut se de´velopper verticalement. En revanche, si la
turbulence est trop importante, le brouillard aura du mal a` se former.
1.2.2 La convection peu profonde
Contrairement au sche´ma de turbulence purement local, le sche´ma de convection
peu profonde est non-local via le calcul d’un updraft dans la couche limite convective.
Le sche´ma de convection peu profonde de Pergaud et al. (2009) est utilise´ dans
AROME, base´ sur les travaux de Kain and Fritsch (1990) et Soares et al. (2004).
Dans la couche limite atmosphe´rique, les instabilite´s thermiques vont induire des
mouvements verticaux de masse d’air duˆs aux forces de flottabilite´ (Figure II.6).
Une masse d’air chaud sous une masse d’air froid sera instable et aura tendance a`
s’e´lever. La contribution du sche´ma de flux de masse au me´lange sous-maille peut
s’e´crire sous la forme :
∂φ
∂t
∣∣∣∣∣
CONV
= 1
ρ
∂
∂z
Mu(φu − φu), (II.41)
ou` φ est une variable conservative et Mu le flux de masse. Les valeurs pour les mou-
vements ascendants (ou updraft) sont note´s avec l’indice u. Les e´changes de masse
entre le coeur du thermique et son environnement sont de´finis par l’entraˆınement
() et le de´trainement (δ) (Soares et al., 2004). Le flux de masse est de´fini par
Mu = ρauwu, ou` au est la fraction de maille convective et wu la vitesse verticale
dans l’updraft. L’e´volution de Mu est de´termine´e par une e´quation diagnostique
conservant la masse entre l’updraft et son environnement :
1
Mu
∂Mu
∂z
= (− δ), (II.42)
Les e´changes de masse entre l’environnement et les autres composantes du syste`me
sont de´finis via l’entrainement  et le de´trainement δ. L’e´volution d’une variable
conserve´e durant l’updraft (φu) s’e´crit sous la forme :
∂φu
∂z
= −(φu − φ). (II.43)
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Le flux de masse est calcule´ de la surface jusqu’au sommet de la couche de me´lange.
Au sol, le flux de masse Mu(b) est parame´tre´ en fonction de la flottabilite´ a` la
surface : g
θvref
w′θ′vs, et de la longueur de me´lange (ascendante) Lup issue de Bougeault
and Lacarrere (1989), correspondant a` la distance parcourue verticalement par la
particule livre´e aux forces de flottabilite´. Le flux de masse au sol est donne´ par :
Mu(b) = CMoρ
(
g
θvref
w′θ′vsLup
)1/3
, (II.44)
avec θv la tempe´rature potentielle virtuelle, prenant en compte le contenu en eau
dans la parcelle d’air environnante. CMo = 0.065 est une constante de´termine´e via
des expe´riences LES issues de cas convectifs (Pergaud et al., 2009).
Cette constante n’est probablement pas adapte´e pour des cas de brouillard
(convection faible) mais elle a e´te´ choisie afin de repre´senter au mieux des cas de stra-
tocumulus et cumulus. Une valeur trop importante de CMo aurait pour conse´quence
de simuler un me´lange excessif et donc de dissiper pre´mature´ment le brouillard. Mo-
difier la valeur de CMo reviendrait a` changer la flottabilite´ des particules et donc
moduler l’intensite´ du sche´ma de convection peu profonde.
1.3 Le sche´ma radiatif
Le sche´ma radiatif a pour objectif de calculer la variation de tempe´rature due
aux rayonnements solaire et terrestre. Le code de transfert radiatif est 1D. Les
interactions horizontales sont ne´glige´es. Les parame´trisations utilise´es dans AROME
sont extraites du code du Centre Europe´en pour les Pre´visions Me´te´orologiques a`
Moyen Terme (CEPMMT).
Le sche´ma traite se´pare´ment les grandes longueurs d’onde (LW) repre´sentant les
effets d’absorption et d’e´mission du rayonnement infrarouge thermique et les courtes
longueurs d’onde (SW) prenant en compte les processus de re´flexion, de diffusion et
d’absorption du rayonnement solaire par l’atmosphe`re et la surface. Les processus
impactant le rayonnement solaire de´pendent des parame`tres suivants : les proprie´te´s
optiques des nuages, la couverture nuageuse, le rayon effectif des particules liquides
nuageuses et de la distribution en ozone et en ae´rosols (Morcrette and Fouquart,
1986; Ebert and Curry, 1992; Martin et al., 1994; Ou and Liou, 1995).
La tendance de tempe´rature est e´value´e a` partir de la divergence verticale du
flux radiatif total net F fourni par le sche´ma de transfert radiatif :
∂T
∂t
∣∣∣∣∣
rad
= g
Cph
Π∂F
∂P
(II.45)
ou` :
— T est la tempe´rature,
— Cph la capacite´ thermique de l’air humide et
— F le flux net, c’est a` dire la somme des flux descendants F ↓ et des flux
montants F ↑ pouvant se dissocier en : F = FLW + FSW .
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1.3.1 Le rayonnement thermique : grandes longueurs d’onde
Le sche´ma de rayonnement thermique est le sche´ma ope´rationnel du Centre Eu-
rope´en nomme´ RRTM (Rapid Radiative Transfert Model, Mlawer et al. (1997)).
Il discre´tise le spectre en 140 bandes spectrales. Ce sche´ma utilise la me´thode de
k-corre´lation (Lacis and Oinas, 1991; Fu and Liou, 1992), qui a la particularite´ de
faire l’inte´gration spectrale dans l’espace des coefficients d’absorptions. Ce code a
e´te´ valide´ nume´riquement en utilisant LBLRTM (Line-By-Line Radiation Transfert
Model) et par des mesures spectroscopiques lors du programme d’e´tude Atmospheric
Radiation Measurement.
1.3.2 Le rayonnement solaire : courtes longueurs d’onde
Le calcul des flux radiatifs pour les courtes longueurs d’onde est base´ sur le
sche´ma de´veloppe´ par Fouquart and Bonnel (1980). Ce sche´ma prend en compte
l’absorption et la diffusion du rayonnement solaire par les particules d’ae´rosols, les
gaz (uniforme´ment me´lange´s) et les gouttelettes nuageuses. L’e´quation du transfert
radiatif est re´solue par un sche´ma qui inte`gre les flux radiatifs sur le spectre entier des
courtes longueurs d’onde compris entre 0.2 et 4.0 microns. Le spectre est divise´ en
6 bandes spectrales : 3 dans le visible (0.185-0.25-0.44-0.69 µm) et 3 dans le proche
infrarouge (0.69-1.19-2.38-4.00 µm). Les flux montants et descendants sont calcule´s
en supposant que l’atmosphe`re est divise´e en couches planes-paralle`les homoge`nes
et en tenant compte des re´flexions multiples entre les couches adjacentes. Ces flux
montants et descendants sont obtenus a` partir des re´flectances et transmitances des
diffe´rentes couches. Ces deux parame`tres sont calcule´s se´pare´ment en situation de
ciel clair ou en pre´sence de nuages et sont obtenus a` partir de l’approximation de
Delta-Eddington (Joseph et al., 1976).
Pour plus de de´tails, une documentation du sche´ma est disponible a` l’adresse :
http ://mesonh.aero.obs-mip.fr/mesonh51/BooksAndGuides.
1.3.3 Interactions entre la microphysique et le rayonnement
Le calcul des proprie´te´s optiques des nuages est effectue´ selon la formulation
de Smith and Shi (1992) pour les grandes longueurs d’onde. Il tient compte du
contenu en eau liquide et glace´ nuageux et du rayon effectif des gouttelettes et per-
met de de´terminer l’e´paisseur optique du nuage et son albe´do de diffusion simple.
L’e´paisseur optique est un parame`tre lie´ a` la visibilite´ a` l’inte´rieur de la couche de
brouillard, elle est de plus proportionnelle au contenu en eau liquide de la couche
(Gertler and Steele, 1980). C’est donc un parame`tre qui joue un roˆle essentiel dans
l’e´quilibre thermodynamique du brouillard et qui conditionne en particulier le mo-
ment de la dissipation de ce brouillard. L’albe´do du brouillard de´termine sa capacite´
a` re´fle´chir le rayonnement et influe directement sur sa dissipation car elle est lie´e au
re´chauffement du sol par l’absorption du rayonnement solaire.
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1.4 Le sche´ma de surface
AROME utilise le meˆme sche´ma de surface externalise´e que Meso-NH : SURFEX
(Masson et al., 2013) (Figure II.7). Ce sche´ma simule les e´changes entre la surface et
l’atmosphe`re et fournit les flux a` l’interface au mode`le atmosphe´rique, ici AROME.
La surface est de´coupe´e en quatre types :
— la ve´ge´tation et/ou le sol nu
— les villes
— les oce´ans
— les lacs et rivie`res
Chaque type de surface est ge´re´ par un module spe´cifique. SURFEX fait appel
au module correspondant au type de surface pre´sent sur une maille. Si une maille
comprend plusieurs types de surface, une moyenne est effectue´e en fonction de la
fraction de chaque type de surface. Les interactions entre le sol, la ve´ge´tation et
l’atmosphe`re sont ge´re´es par le module appele´ ISBA 6, base´ sur les parame´trisations
de Noilhan and Planton (1989). Les villes sont repre´sente´es par le module TEB 7
(Masson, 2000) : ce sche´ma permet de mode´liser des processus urbains tels que
les ıˆlots de chaleur (Oke, 1982, 1973). Les parame´trisations issues de Belamari and
Pirani (2007) permettent de repre´senter les mers et oce´ans. Enfin, les lacs et rivie`res
utilisent une formulation classique base´e sur Charnock (1955).
Figure II.7 – Vue sche´matique de la repre´sentation du sche´ma de surface SURFEX.
Sche´ma issu de http ://www.cnrm-game-meteo.fr/surfex/
6. ”Interactions between Soil, Biosphere, and Atmosphere” en anglais
7. ”Town Energy Budget” en anglais
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1.5 Le sche´ma de couche limite de surface
Dans le mode`le de surface SURFEX, il existe un sche´ma qui a pour but de
repre´senter la couche limite de surface ; le sche´ma est nomme´ Canopy dans la suite de
l’e´tude (Masson and Seity, 2009). Le sche´ma Canopy reproduit les profils verticaux
de tempe´rature et vent au sein de la couche limite de surface. Dans la couche limite
de surface, les profils sont calcule´s en tenant compte des processus de forc¸age de
grande e´chelle, de la turbulence, de la tempe´rature de surface, ainsi que des flux de
surface. Ce sche´ma permet e´galement de mode´liser la tempe´rature a` 2 m ainsi que
le vent a` 10 m (Masson and Seity, 2009). Permettant de repre´senter finement les
processus pre`s du sol, c’est un outil qui peut s’ave´rer tre`s utile pour la pre´vision du
brouillard radiatif.
1.5.1 Le sche´ma de couche limite de surface : Canopy
Le mode`le atmosphe´rique est couple´ a` un sche´ma de surface sur le niveau le plus
bas du mode`le. Le sche´ma de surface a pour but de repre´senter les interactions sur-
face/atmosphe`re. Le sche´ma de couche limite de surface Canopy a pour particularite´
de posse´der des niveaux supple´mentaires entre le niveau de couplage et la surface
(Figure II.8 (a)). L’association du sche´ma Canopy avec un mode`le atmosphe´rique a`
re´solution verticale laˆche (Figure II.8 (a)) permet de discre´tiser l’atmosphe`re selon la
verticale comme le fait un mode`le atmosphe´rique a` re´solution verticale fine (Figure
II.8 (b)). La diffe´rence entre ces deux configurations est l’altitude du premier niveau
atmosphe´rique, ce qui impacte directement les couˆts nume´riques (cf chapitre I).
Figure II.8 – (a) Mode`le atmosphe´rique avec une re´solution verticale laˆche couple´
avec le sche´ma de couche limite de surface Canopy. (b) Mode`le atmosphe´rique avec
une re´solution verticale fine.
Le forc¸age entre le sche´ma de surface et le mode`le atmosphe´rique est effectue´ sur
un niveau en commun : le plus bas niveau mode`le et le plus haut niveau Canopy,
de´fini comme le niveau de couplage. A partir des variables de forc¸age du niveau
atmosphe´rique, Canopy reproduit des profils verticaux de tempe´rature, de vitesse
du vent, de tempe´rature potentielle, d’humidite´ et d’e´nergie cine´tique turbulente.
Pour effectuer ces calculs, Canopy fait des hypothe`ses :
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- les advections horizontales ne sont pas prises en compte,
- les niveaux Canopy sont conside´re´s eˆtre toujours dans la couche limite de
surface, les flux turbulents sont pris constants sur toute la couche de´crite par
le sche´ma.
Sur les niveaux Canopy, les variables sont calcule´es de fac¸on pronostique et servent
a` calculer les flux en surface de chaleur latente de chaleur sensible, ainsi que la
tempe´rature de surface qui sont ensuite fournis au mode`le atmosphe´rique.
1.5.2 Les e´quations du sche´ma Canopy
La description de l’atmosphe`re utilise´e dans le mode`le AROME (Seity et al.,
2011) ne peut pas eˆtre utilise´e telle quelle dans le sche´ma de surface. La majorite´
des termes tels que l’advection, les forces de pression et les sources de chaleur dia-
batique requie`rent l’utilisation d’un sche´ma dynamique et d’une parame´trisation
physique. Dans Canopy, les e´quations re´gissant l’atmosphe`re sont se´pare´es en deux
contributions :
- le couplage via le niveau atmosphe´rique note´ CA,
- le terme lie´ a` la turbulence note´ Turb.
le syste`me d’e´quations suivant est utilise´ dans Canopy :
∂U
∂t
= CA(U) + Turb(U) (II.46)
∂V
∂t
= CA(V ) + Turb(V ) (II.47)
∂θ
∂t
= CA(θ) + Turb(θ) (II.48)
∂q
∂t
= CA(q) + Turb(q) (II.49)
Pour les composantes du vent U et V , le forc¸age de grande e´chelle CA correspond
aux termes d’advection, de la force de Coriolis et du gradient de pression. Pour
la tempe´rature potentielle θ, CA repre´sente les sources de chaleur diabatique (par
exemple le rayonnement) et l’advection. Pour l’humidite´ spe´cifique q, CA est le
terme d’advection.
Toutes les contributions CA sont extraites a` partir du mode`le atmosphe´rique (sur
le niveau de couplage), et sont suppose´es eˆtre uniformes selon la verticale sur toute
la couche limite de surface.
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Les flux turbulents (Turb) de Canopy sont calcule´s via le sche´ma de turbulence
de´veloppe´ par Cuxart and Jime´nez (2012).
u′w′ = −Cule1/2∂U
∂z
, (II.50)
w′θ′ = −Cθle1/2∂θ
∂z
, (II.51)
w′q′ = −Cqle1/2 ∂q
∂z
et (II.52)
∂e
∂t
= − u′w′∂U
∂z︸ ︷︷ ︸
DynProd
+ g
θ
w′θ′v︸ ︷︷ ︸
ThermProd
−C e
3/2
l︸ ︷︷ ︸
Diss
, (II.53)
avec θv la tempe´rature potentielle virtuelle et les constantes Cu = 0.126, Cθ = Cq =
0.143 et C = 0.845 issues de Cheng et al. (2002). Les longueurs de me´lange l et de
dissipation l sont calcule´es selon Redelsperger et al. (2001).
2 Les observations
2.1 Site de mesures sur l’ae´roport Roissy Charles de Gaulle
L’ae´roport CDG est situe´ a` une vingtaine de kilome`tres au nord-ouest du centre
de Paris. Il est constitue´ de baˆtiments au centre et de quatre pistes, deux au nord et
deux au sud de l’ae´roport (Figure II.9). Chaque hiver, CDG est sujet a` une quaran-
taine d’e´pisodes de brouillard (Roquelaure et al., 2009). Pour faire face, un mode`le de
pre´vision nume´rique du temps spe´cialise´ pour la pre´vision du brouillard a e´te´ installe´
depuis l’hiver 2002-2003 (Bergot et al., 2005). Le syste`me de pre´vision du brouillard
ne´cessite un ensemble d’observations. Des mesures sont effectue´es dans le sol, a` la
surface et jusqu’a` 30 m d’altitude a` plusieurs emplacements sur CDG permettant
d’avoir une bonne repre´sentation de l’e´volution des variables me´te´orologiques lie´es
a` la formation du brouillard (Figure II.9). Les parame`tres obtenus sont :
- Des mesures de tempe´rature et d’humidite´ a` 1 m, 5 m, 10 m, et 30 m au
dessus du sol graˆce a` un maˆt instrumente´
- Les flux de courtes et grandes longueurs d’onde mesure´s au niveau du sol et
a` 45 m
- La tempe´rature et le contenu en eau mesure´s dans le sol a` -5 cm, -10 cm, -20
cm, -30 cm et -50 cm
- La visibilite´ mesure´e au milieu et aux extre´mite´s de chaque piste
- La hauteur du plafond nuageux mesure´e a` 4 emplacements, au milieu des
pistes
- Le vent a` 10 m au dessus du sol
Les observations me´te´orologiques sont disponibles toutes les 6 minutes et les me-
sures de flux toutes les 15 minutes. Ces mesures seront utilise´es ici dans un but de
comparaison entre les simulations et les observations.
Ces observations ont permis d’e´tablir une climatologie fiable du brouillard sur
l’ae´roport CDG. D’apre`s l’algorithme de Tardif and Rasmussen (2007), Roquelaure
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et al. (2009) ont montre´ que pour les hivers 2003-2004 a` 2006-2007, les brouillards
de type affaissement de stratus, radiatif, advectif repre´sentent a` eux trois plus de
80% des cas de brouillard observe´s sur l’ae´roport CDG.
Figure II.9 – Localisation des points de mesure sur l’ae´roport CDG.
2.2 Me´thode de classification d’un e´ve´nement brouillard
Cette partie pre´cise la me´thode utilise´e pour classer un e´ve´nement brouillard
selon les processus physiques et dynamiques conduisant a` la formation, qu’il s’agisse
d’un brouillard radiatif, d’affaissement de stratus, d’advection, de pre´cipitation ou
d’e´vaporation. Cela permet de :
- identifier les processus dominants responsables de la formation du brouillard
- faire une climatologie des diffe´rents types de brouillard sur CDG
- e´valuer la capacite´ du mode`le a` simuler le meˆme type de brouillard que celui
observe´
- e´valuer la capacite´ du mode`le a` simuler chaque type de brouillard
Comme pre´sente´ dans la section 2 du chapitre I, plusieurs parame`tres peuvent eˆtre
responsables de l’apparition du brouillard. La me´thode utilise´e est extraite de Tardif
and Rasmussen (2007), base´e sur l’e´volution des observations synoptiques au sol tels
que :
- la visibilite´
- la hauteur du plafond nuageux
- la tempe´rature
- l’intensite´ du vent
- les pre´cipitations
- la couverture nuageuse
La figure II.10 illustre l’algorithme utilise´ par Tardif and Rasmussen (2007) pour
diffe´rencier les types de brouillard.
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Un e´ve´nement brouillard est de´fini comme radiatif (RAD) lorsqu’il apparait pen-
dant la nuit sous conditions de vent faible (vent a` 10 m infe´rieur a` 2.5 m.s−1). En
l’absence de nuage, la tempe´rature pre`s du sol se refroidit par effet radiatif durant
l’heure pre´ce´dant l’apparition du brouillard.
L’affaissement de stratus (CBL) est caracte´rise´ par l’affaissement de la base d’un
nuage bas. Ce type de brouillard est de´fini lorsque la hauteur du plafond nuageux
diminue progressivement pendant les deux heures pre´ce´dant le de´but de l’e´pisode de
brouillard. Initialement, la hauteur du plafond nuageux doit eˆtre infe´rieure a` 1 km
(nuage dans la couche limite atmosphe´rique).
Le brouillard est de type advection (ADV) lorsqu’il apparait au sol en pre´sence
de vents supe´rieurs a` 2.5 m/s. Ou lorsqu’il est situe´ pre`s du sol sans pour autant le
toucher. Dans ce dernier cas, le brouillard advecte´ doit eˆtre en dessous de 200 m, et
doit eˆtre suivi de l’apparition du brouillard au sol dans les 2 heures suivantes.
2.3 Re´partition du type de brouillard sur l’hiver 2011-2012
La me´thode de´crite ci-dessus a permis d’e´tablir une classification des e´ve`nements
de brouillard sur la saison hiver 2011-2012 e´tudie´s au cours de ce travail de the`se.
La classification est re´alise´e pendant six mois, d’octobre 2011 a` mars 2012 et les
re´sultats sont pre´sente´s dans le tableau II.1. Sur l’hiver 2011-2012 e´tudie´, 43% des
e´pisodes de brouillard sont de type radiatif, 50% sont des affaissements de stratus
et 7% sont re´pertorie´s comme brouillard d’advection. La classification obtenue sur
cet hiver est cohe´rente avec la litte´rature (Roquelaure et al., 2009).
Hiver RAD CBL ADV Total
2011–2012 17 20 3 40
Table II.1 – Classification du type de brouillard observe´. RAD correspond aux
brouillards radiatifs, CBL aux affaissements de stratus et ADV aux brouillards d’ad-
vection.
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Figure II.10 – Algorithme permettant de classer les diffe´rents types de brouillard,
diagramme extrait de Tardif and Rasmussen (2007). RAD : brouillard radia-
tif, ADV : brouillard advectif, CBL : affaissement de stratus, EVP : brouillard
d’e´vaporation, PCP : brouillard de pre´cipitation et Unknown : la classification ne
permet pas de classer ce type de brouillard.
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Chapitre III
Impact de la re´solution verticale :
cas d’e´tude et statistique
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1 Introduction
Les travaux expose´s dans ce chapitre sont de´die´s a` l’e´tude de l’impact de la
re´solution verticale sur la pre´vision du brouillard. Ces travaux ont e´te´ re´sume´s
dans un article intitule´ ”The impact of vertical resolution on fog forecasting in the
kilometric-scale model AROME : A case study and statistics” soumis et accepte´ pour
publication a` Weather And Forecasting. Le mode`le nume´rique de pre´vision du temps
AROME (voir section 1) a e´te´ utilise´ avec trois re´solutions verticales diffe´rentes. Les
caracte´ristiques des re´solutions verticales sont les suivantes (Figure 2 de l’article) :
- re´solution note´e LR : 60 niveaux verticaux avec 7 niveaux en dessous de 250
m et le premier niveau a` 10 m,
- re´solution note´e MR : 90 niveaux verticaux avec 10 niveaux en dessous de
250 m et le premier niveau a` 5 m,
- re´solution note´e HR : 156 niveaux verticaux avec 37 niveaux en dessous de
250 m et le premier niveau a` 1 m.
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Les simulations sont re´alise´es sur un domaine de 80×80 points de grille, centre´ sur
l’ae´roport CDG avec une re´solution horizontale de 1.3 km. Plus de de´tails concernant
les caracte´ristiques des simulations sont disponibles dans la section 2 de l’article.
Ce travail est compose´ de deux grands axes :
La premie`re est l’e´tude d’un e´pisode de brouillard radiatif survenu durant la
nuit du 22 au 23 octobre 2012 sur CDG. Cet e´pisode a e´te´ simule´ avec les trois
re´solutions verticales LR, MR et HR. L’impact de la re´solution verticale sur le
calcul des tendances physiques et dynamiques du mode`le a e´te´ quantifie´ (section
3 de l’article) lors des phases de formation, mature et dissipation.
La deuxie`me partie est consacre´e a` l’e´tude statistique de l’occurrence de brouillard
sur l’hiver 2011-2012 a` CDG, pre´sente´e dans la section 4 de l’article. Suite aux
re´sultats obtenus pour l’e´tude de cas, seules les re´solutions LR et HR ont e´te´ uti-
lise´es pour l’e´tude statistique. L’e´tude sur une longue pe´riode permet de valider la
robustesse des re´sultats obtenus sur l’e´tude de cas. Cela permet e´galement de tes-
ter la capacite´ du mode`le a` simuler l’occurrence de brouillard de diffe´rents types,
principalement radiatif, affaissement de stratus et d’advection sur CDG.
Dans les deux parties, les simulations ont e´te´ compare´es aux observations col-
lecte´es sur l’ae´roport CDG de´crites dans la section 2 du chapitre II.
2 Me´thodologie
2.1 De´finition d’un e´ve´nement de brouillard
En comple´ment du travail de mode´lisation, nous avons de´fini a` partir des obser-
vations et des simulations des e´ve`nements de brouillard en utilisant une me´thode
semblable a` celle de´crite par Tardif and Rasmussen (2007). Les objectifs sont mul-
tiples :
i) chiffrer de manie`re quantitative le nombre d’occurrence de brouillard sur une
pe´riode hivernale
ii) pouvoir effectuer une comparaison entre e´ve`nements observe´s et simule´s
iii) e´liminer les e´pisodes de brouillard tre`s courts < 30 minutes
iv) permettre de classer les brouillards par type selon les processus physiques
conduisant a` leur formation (voir section suivante)
Pour de´finir un e´pisode de brouillard observe´, les capteurs de visibilite´ et de plafond
nuageux sont utilise´s. 12 capteurs de visibilite´ et 6 capteurs de plafond nuageux
fournissent des donne´es toutes les 6 minutes sur CDG. La proce´dure LVP est active
lorsque la visibilite´ fournie par l’un des capteurs est infe´rieure a` 600 m ou lorsque
l’un des capteurs de plafond nuageux de´tecte la base d’un nuage infe´rieure a` 60 m.
La me´thode pour de´finir un e´ve´nement brouillard est similaire a` celle utilise´e
par Tardif and Rasmussen (2007). Un e´ve´nement observe´ est construit suivant le
concept M-sur-N, avec M le nombre de minutes sous LVP et N le nombre d’obser-
vations conse´cutives. Afin d’e´carter les brouillards trop courts, il faut au minimum
3 observations (M = 3) sous conditions LVP re´parties sur une dure´e de 30 minutes
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(N = 5) pour de´finir un e´ve`nement brouillard observe´. Des exemples sont pre´sente´s
figure III.1.
Figure III.1 – Diagramme illustrant la me´thode utilise´e pour identifier un
e´ve´nement de brouillard observe´. Les exemples correspondent a` des e´ve´nements de
brouillard pour les quatre premiers cas. Le cinquie`me cas n’est pas de´fini comme un
e´ve`nement brouillard malgre´ la pre´sence de tre`s courtes conditions LVP. Le sche´ma
est inspire´ de Tardif and Rasmussen (2007).
La me´thode de´crite ci-dessus est e´galement utilise´e pour de´finir un e´ve`nement de
brouillard simule´. La zone d’e´tude de l’ae´roport CDG est compose´e de 28 points
de grille ce qui correspond a` l’extension horizontale de CDG. Une sortie mode`le est
disponible toutes les 6 minutes. La visibilite´ est calcule´e en chaque point de grille
a` partir du contenu en eau liquide (LWC) dans l’atmosphe`re selon l’algorithme de
Kunkel (1984) :
43
V isibilite = − ln(0.02)144.7(LWC)0.88 , (III.1)
ou` LWC est contenu en eau liquide.
Chaque point de grille est utilise´ de la meˆme fac¸on qu’une observation, c’est a`
dire, un point de grille est conside´re´ sous condition LVP lorsque la visibilite´ calcule´e
est infe´rieure a` 600 m. Afin de prendre en compte les nuages bas ne touchant pas
le sol, les points de grille sur les niveaux infe´rieurs a` 60 m du mode`le sont utilise´s.
Trois niveaux sont situe´s en dessous de 60 m avec la configuration LR et 16 le sont
avec la re´solution verticale HR.
Pour qu’une sortie mode`le soit conside´re´e LVP il faut au moins 1% des points
de grille sous conditions LVP. Un e´ve`nement brouillard simule´ est de´fini selon les
meˆmes conditions que celles e´nonce´es pour un e´pisode observe´, c’est a` dire qu’il faut
au minimum 3 sorties mode`le (M = 3) sous conditions LVP re´parties sur une dure´e
de 30 minutes (N = 5).
2.1.1 Classification des e´pisodes de brouillard simule´s
La classification de Tardif and Rasmussen (2007) pre´sente´e dans la section 2 du
chapitre II a e´te´ e´tablie pour un jeu d’observations me´te´orologiques mais elle peut
e´galement eˆtre utilise´e pour classer par type les brouillards simule´s par un mode`le.
Nous avons a` disposition dans les sorties mode`le toutes les variables ne´cessaires
pour utiliser la me´thode de Tardif and Rasmussen (2007) :
— vent a` 10 m
— tempe´rature a` 2 m
— le LWC sur tous les niveaux
— visibilite´ au sol (premier niveau mode`le), relie´e au LWC par la relation de
Kunkel (1984) (Equation III.1)
— la hauteur du plafond nuageux, relie´e au LWC
Nous appliquons des seuils identiques a` ceux utilise´s pour de´terminer le type de
brouillard observe´. Les re´sultats sur l’hiver 2011-2012 sont re´pertorie´s dans le tableau
III.1. Ces re´sultats sont compare´s aux observations et discute´s dans l’article de ce
chapitre.
Re´s. verti RAD CBL Total
LR 23 11 34
HR 34 15 49
Table III.1 – Classification du type de brouillard simule´ par LR et HR. RAD cor-
respond aux brouillards radiatifs et CBL aux affaissements de stratus.
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ABSTRACT
The impact of vertical resolution on numerical fog forecasting is studied in detail for a specific case and
evaluated statistically over a winter season. Three vertical resolutions are tested with the kilometric-scale
Applications of Research to Operations at Mesoscale (AROME) numerical weather prediction model over
Paris Charles de Gaulle Airport (Paris-CDG) in Paris, France. For the case studied, the vertical resolution
has a strong impact on fog onset. The nocturnal jet and the turbulence created by wind shear at the top of the
nocturnal boundary layer aremore pronounced with a finer vertical resolution, and the turbulence close to the
ground is also stronger with high vertical resolution. Local circulations created by the terrain induce different
simulated processes during the fog onset. The fog is simulated as advection–radiation fog in the finer vertical
resolution run and as radiation fog in the others. The vertical resolution has little impact on the mature and
dissipation phases. A statistical study over a winter season confirms the results obtained in the fog case study.
High vertical resolution simulates earlier onset, as well as longer-lasting and more spatially heterogeneous
fogs. The high vertical resolution configuration simulates more fog events than are found at low resolution
(LR); these fog events generally form north of Paris-CDG. No observations are available in this area, leading
to many simulated but no observed fog events in the fine-resolution runs. The ceiling of low clouds is not well
simulated by the numerical model no matter what vertical resolution is used.
1. Introduction
Operational short-term fog forecasting is a real chal-
lenge and has safety and economic impacts, especially
for airports (Gultepe et al. 2007). For security reasons,
the air traffic control (ATC) authorities define a low
visibility procedure (LVP) for horizontal visibilities of
less than 600m and/or ceilings of less than 60m. During
LVP conditions, the airport’s efficiency for takeoff and
landing is reduced, causing flight delays and cancella-
tions. For example, at Paris Charles de Gaulle Airport
(Paris-CDG) in Paris, France, the landing and takeoff
capacity is reduced by a factor of 2. To anticipate and
handle air traffic flow, the airport managers need accu-
rate forecasts of the onset, evolution, and dissipation
of LVP.
Three different types of numerical models are used
for research and operational fog simulations: large
eddy simulation models (LESs; e.g., Nakanishi 2000;
Bergot 2013), one-dimensional (1D) models (e.g.,
Musson-Genon 1987; Bergot and Guedalia 1994), and
mesoscale models (e.g., Boutle et al. 2016; Cuxart and
Jiménez 2012; Steeneveld et al. 2015). LES models are
able to represent finescale phenomena not resolved in
mesoscale models. Such simulations are extremely
computationally expensive and can be used only for
research on small domains [e.g., Bergot et al. (2015) at
Paris-CDG].
One-dimensional models are used in research mode
for fog prediction (e.g., Bergot and Guedalia 1994), but
also in operational settings with high vertical resolution
because they provide valuable forecasts at low compu-
tational cost [e.g., Couche Brouillard Eau Liquide
(COBEL)–Interactions between Soil, Biosphere, and
Atmosphere (ISBA; Bergot et al. 2005) and the Airmass
Transformation Model (Holtslag et al. 1990)]. Tardif
(2007) studied the impact of the vertical resolution
with a 1D model and showed that the main processes
involved in fog onset, such as radiative cooling and liq-
uid water transport, were impacted by the vertical res-
olution. This work demonstrated that the fog evolution
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simulated with fine vertical resolution was more realistic.
One-dimensional models with detailed vertical resolution
can simulate strong vertical gradients in a stably stratified
nocturnal boundary layer. However, 1D models cannot
simulate spatial heterogeneities accurately and can be used
only for local forecasts. Furthermore, this kind ofmodel can
provide good quality forecasts for up to 6h (Bergot 2007).
Recently, research studies have focused on fog fore-
casting with 3D mesoscale models. Cuxart and Jiménez
(2012) showed that, during a radiation fog event, local
circulations were induced by topography that impacted
the top of the thermal inversion. These motions created
wind shear at the top of the fog layer and participated in
the vertical development of the fog. Bari et al. (2015)
studied the fog evolution at different locations over a
coastal region and pointed out that advection impacted
the fog life cycle. In their study, a radiation fog created
inland was advected and resulted in a cloud-base-lowering
fog at a coastal station. These studies demonstrate that the
surrounding area can impact the fog evolution, and they
stress the necessity of using 3D mesoscale models for fog
forecasting over heterogeneous regions.
Fog onset is controlled by several physical and dy-
namical processes that differ according to fog type
(Tardif and Rasmussen 2007). At Paris-CDG, radiation
fogs and cloud-base-lowering fogs are the main types of
fog observed (Roquelaure et al. 2009). To forecast these
fog events accurately, the numerical model resolution
should be fine enough to represent the local circulations
and small-scale vertical exchanges occurring during the
fog life cycle. In recent years, some research has been
carried out on the impact of the model resolution on fog
simulations. The benefits of using a fine horizontal res-
olution have been highlighted for fog forecasting by
Boutle et al. (2016). In that study, operational horizontal
resolution (1.5 km) is compared to high horizontal res-
olution (333m) using the same model. The finer hori-
zontal resolution gives a better representation of the
spatial heterogeneities and impacts the evolution of the
fog. Note that the wind speed close to the ground and
the wind shear are also impacted by the land surface.
However, with a large domain size and/or pronounced
orography, 3D models with very fine vertical resolution
are not suitable for operational fog forecasting at pres-
ent (Tudor 2010; Steeneveld et al. 2015; Van der Velde
et al. 2010). The model time step has to be very small to
avoid numerical instabilities, and this directly impacts
the numerical cost. However, previous studies have fo-
cused on specific cases and questions related to their
representativeness with respect to overall fog forecast
accuracy can be raised.
Previous studies recommend using a 3D model and a
fine vertical resolution close to the ground. In the present
paper, the impact of the vertical resolution is studied with
the operational kilometric-scale Application of Research
to Operations at Mesoscale (AROME)model (Seity et al.
2011) through a specific case study and a statistical study
during a winter season. Section 2 describes the observa-
tions used, the model characteristics, and the simulations.
In section 3a, through the study of a fog event at Paris-
CDG airport, the onset, evolution, and dissipation of fog
are investigated to better understand the impacts of ver-
tical resolution on the processes involved. The impact of
the vertical resolution is also evaluated over a 6-month
period that included several fog types. The results of this
statistical study of fog forecasting during a winter season
are presented in section 3b. Finally, the main conclusions
and perspectives are discussed in section 4.
2. Model description and experimental design
a. Model description
The mesoscale model used in this study is the French
AROME model (Seity et al. 2011), which has been in
operational use at Météo-France since 2008. This model is
designed to forecast high-impact meteorological phenom-
ena. Recently, the resolution of the operational AROME
was improved from 2.5 to 1.3 km for the horizontal
grid and from 60 to 90 vertical levels, with the first level
improving from 10 to 5m above ground. The AROME
physics package originated from the Meso-NH research
model (Lafore et al. 1998). The microphysical processes
are parameterized using a one-momentmixed-phase bulk
scheme with five classes of hydrometeors (Pinty and
Jabouille 1998). The turbulence scheme (Cuxart et al.
2000) is based on a prognostic turbulent kinetic energy
equation (TKE)with the Bougeault and Lacarrere (1989)
mixing length. Shallow convection is parameterized by the
mass flux scheme of Pergaud et al. (2009). Surface fluxes
are represented with the Surface Externalisée scheme
(SURFEX; Masson et al. 2013) through specific schemes
for different surface types. The ISBA scheme is used for
interactions between the soil, biosphere, and atmosphere
(Noilhan and Planton 1989), urban microfeatures are de-
scribed by the townenergy budget (TEB) scheme (Masson
2000), and the surface scheme for lakes and rivers is based
on a simple Charnock (1955) formulation. Short- and
longwave radiation are computed separately; the short-
wave radiation computation follows Fouquart and Bonnel
(1980) and the longwave computation uses the Rapid
Radiative Transfer Model (RRTM; Mlawer et al. 1997).
b. Experimental design
The model configuration is guided by the demand
for numerical fog prediction over airports. Simulations
are performed with a specific AROME configuration
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(AROME-CDG) based on the operational AROME
model. These simulations are performed over a small
domain (80 3 80 grid points) to reduce computational
cost and are centered over Paris-CDG (Fig. 1) with a
1.3-km horizontal resolution. Domain size sensitivity tests
up to 120 3 120 grid points have been performed for the
studied case. It turns out that the main structures of the
fog layer are well simulated with the 80 3 80 grid points.
This behavior can be explained by the weak wind during
the night before the onset of fog. Three different vertical
resolutions are used (Fig. 2): 60 levels with 7 levels below
250m (low resolution, LR), 90 levels with 10 levels below
250m (medium resolution, MR), and 156 levels with 37
levels below 250m (high resolution, HR). The first levels
of the models are at 10, 5, and 1m above ground level for
LR, MR, and HR, respectively. To avoid numerical in-
stabilities, the time step is set to 60 s for LR, 45 s for MR,
and 30 s for HR. Due to operational constraints, the
AROME-CDG boundary conditions are extracted every
hour from the operational AROME model. The main
features of the numerical forecasts are summarized in
Table 1. The Paris-CDG domain size is about 9km along
the east–west axis and 6km along the north–south axis.
Within the simulation domain, a study zone centered over
Paris-CDG is delimited between 48.968–49.048N and
2.478–2.558E, corresponding to 28 grid points (Fig. 3, black
square). This domain corresponds to the area covered by
Paris Charles de Gaulle Airport and measures 9.1km
along the east–west axis and 5.2km along the north–south
axis. Averaged values of modeled parameters are com-
puted over this domain to investigate physical processes,
for example, budgets of temperature, liquid water con-
tent, or TKE.
A sophisticated formulation that takes into account
both liquid water content (LWC) and drop size
FIG. 1. The simulated domain. The dashed black square shows theAROMEhost model domain, and the solid black
square shows the AROME-CDG study domain centered over Paris-CDG.
FIG. 2. Thickness of themodel levels for LR (square),MR(triangle),
and HR (circle).
OCTOBER 2016 PH I L I P ET AL . 1657
distribution for calculating visibility values is recom-
mended by Gultepe et al. (2006). However, the one-
moment microphysical scheme used in AROME does
not allow for the temporal evolution of the drop size
distribution. Therefore, visibility is calculated only from
LWC following Kunkel’s (1984) algorithm:
Visibility(m) 5 2
ln(0:02)
144:7(LWC)0.88
. (1)
c. Observations
Several observations are available over Paris-CDG
(see Bergot et al. 2005 for details). A meteorological
mast provided temperatures at 1, 2, 5, 10, and 30m
above ground level. Horizontal visibility was measured
at 12 locations across the airport domain.
Following the classification of Tardif and Rasmussen
(2007), the case studied in section 3a is a radiative fog
event that took place during the night of 22 October
2012. In section 3b, systematic simulations performed
from October 2011 to March 2012 are studied.
3. Results
a. Case studies
1) PRESENTATION OF THE FOG CASE
In this section, the results of numerical simulations
with different vertical resolutions for the fog case of
22 October 2012 are discussed in order to study the
impacts of vertical resolution on fog forecasting. The
model was initialized at 1200 UTC on 22 October 2012.
TABLE 1. Numerical features of the AROME-CDG configuration.
Configuration LR MR HR
Study domain 80 3 80 grid point centered over Paris-CDG — —
Horizontal resolution (km) 1.3 — —
Vertical resolution (No. of levels) 60 90 156
No. of levels below 250m 7 10 37
First-level height (m) 10 5 1
Time step (s) 60 45 30
Boundary conditions From AROME, every hour — —
Radiation scheme call Every 3min — —
Outputs Every 3min — —
Simulation duration 30 h starting at 1200 UTC — —
Vertical profiles Averaged over 28 grid points — —
Case study date 22 Oct 2012 — —
Statistical study dates Oct 2011–Mar 2012 — —
FIG. 3. LWC (g kg21) for HR at 1m superimposed with 10-m winds at 2200 UTC. The square
represents the Paris-CDG area studied.
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Simulations were compared with observations collected
at Paris-CDG. The fog life cycle was split into three
distinct phases—formation, maturation, and dissipation—
because the physical and dynamical processes controlling
them are different.
According to the visibility observations (Fig. 4),
the fog appeared at around 2300 UTC under clear-
sky and light-wind conditions (less than 1m s21 at
10m). The formation phase could be divided into two
parts: from2300 to 0000UTCand from0000 to 0100UTC
(Fig. 4). The first part corresponded to an isolated
fog layer and strong spatial heterogeneities could be
observed in the visibility. The second part corre-
sponded to widespread dense fog (12 observed visi-
bilities of less than 1000m), with the whole airport area
under foggy conditions. The average minimum visi-
bility was about 500m during the mature phase from
0100 to 0700 UTC. The dissipation phase began
around 0700 UTC with the sunrise, and the fog layer
had totally dissipated close to the ground by around
0830 UTC.
2) FOG FORMATION PHASE
The fog simulated by HR starts to form close to the
ground in the northern part of Paris-CDG. The forma-
tion of the fog layer is heterogeneous over the simulated
area. It starts from the north of the simulated domain
and then extends to the south (Fig. 3). This behavior is
simulated by all model configurations but, for LR and
MR, the foggy area in the north of the domain is smaller
and impacts only a few points.
The time evolution of the visibility and the horizontal
development close to the ground over the CDG area
were compared to observations (Fig. 4). For the HR
onfiguration, the fog appeared (1 grid point under foggy
conditions) over the CDG area at around 2230 UTC
(Fig. 4a). The simulated averaged visibility over CDG
starts to decrease at 2230UTC for the HR configuration
only (Fig. 4b). From 2230 UTC to 0000 UTC, the mean
visibility over CDG simulates by HR decreased slowly.
The fog is very localized and found in only about 10% of
grid points of the CDG area (Fig. 4a). From 0000 UTC,
the visibility simulated with HR decreased rapidly to
reach its minimum value around 0130 UTC (Fig. 4b). It
corresponds to the rapid extension of the fog over CDG
between 0000 UTC and 0130 UTC. Consequently, the
formation phase of the HR simulation could be split
into two distinct parts, the first one corresponding to
localized fog, and the second to a widespread fog layer
over CDG. This behavior is in agreement with
observations.
The decrease in mean visibility and the horizontal
development of fog simulated by LR and MR are ap-
proximately the same during the formation phase
(Figs. 4a,b). The fog appears over the Paris-CDGarea (one
grid point under foggy conditions) around 0030 UTC
for MR and 0045 UTC for LR, about 2h later than HR.
After 0030 UTC, the mean visibility decreases rapidly
(Fig. 4). It can thus be concluded that the HR simu-
lation is in better agreement with the observations
than LR/MR.
The fog onset simulated by HR is quite different from
that of LR and MR in terms of timing and horizontal
development. However, the whole Paris-CDG area is
under foggy conditions at approximately the same time
for all configurations (around 0130 UTC). To un-
derstand these differences, the processes involved in the
fog onset are investigated. First, the averaged 2-m
temperature of the simulations over the Paris-CDG
area is compared with the observations. The time
FIG. 4. (a) Temporal evolution of the percentage of grid points
under foggy conditions at Paris-CDG. Dotted, dashed, and solid
vertical lines correspond to the times when 10%, 50%, and 100%of
the observations were under foggy conditions. Solid, dashed, and
dotted curves correspond to the LR, MR, and HR simulations,
respectively. (b) Averaged observed visibility (m) and standard
deviations (gray curve), superimposed with the mean simulated
visibility over Paris-CDG for LR (solid curve),MR (dashed curve),
and HR (dotted curve).
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evolution of the averaged 2-m temperature is quite well
represented overall in all of the simulations (not shown).
The cooling simulated at 10m by the model is
about 20.73Kh21 for LR, 20.74Kh21 for MR, and
20.78Kh21 for HR at 2200 UTC. From this point, it is
difficult to draw clear conclusions.
To better understand the differences between the
simulations, the processes involved in the evolution
of temperature are studied in detail. The atmospheric
cooling close to the ground partly governed the for-
mation of radiation fog and it could be impacted by
the surrounding areas. For example, the Paris urban
area, located in the southwest section of the simu-
lated domain, could impact the atmospheric cooling
at Paris-CDG by the advection of warm air from the
urban heat island. The temperature trend over Paris-
CDG was studied for the three simulations and
for the observations. The temporal evolution of the
temperature depends on the radiation, dynamics,
turbulence, and release of heat by microphysical
processes:
›T
›t




Tendency
5
dT
dt




Radiation
1
dT
dt




Dynamic
1
dT
dt




Turbulence
1
dT
dt




Microphysics
. (2)
A detailed description of the different terms of this
equation is given in the first section of the appendix.
These five terms are compared over the Paris-CDG area
for the LR, MR, and HR configurations. This reveals
that simulated processes contributing to the tempera-
ture trend are the same for LR and MR. To preserve
some clarity, only the LR and HR budgets are plotted in
Fig. 5. Furthermore, simulated tendencies are compared
to the observed tendency in order to validate the
model’s behavior. The temperature tendency based on
the observations is calculated for the 1.5 h before the
observed onset time.
For both vertical resolutions, the model un-
derestimates the cooling close to the ground compared
with the observations. Even so, the temperature ten-
dency simulated by HR is in better agreement with the
observations than the result simulated by LR and, par-
ticularly, the vertical profile shape of the cooling below
50m. This could be explained by the more detailed
vertical exchanges simulated by HR. Classically, the
radiative cooling close to the ground is intense in HR
(about 21.4Kh21) (Fig. 5b). However, above 25m, the
radiative cooling results are quite similar between HR
and LR (Figs. 5a,b). ForHR, the turbulent mixing partly
compensates for this radiative cooling near the ground
by mixing in warmer air from the upper part of the
thermal inversion layer. This process is not well simu-
lated with LR. The wind shear at the top of the thermal
inversion layer is stronger in HR (Fig. 6), leading to
stronger dynamical production of TKE. The TKE bud-
get near the ground is dominated by the mean shear
velocity, and the TKE at 10m is stronger in HR than in
LR (about 0.3m2 s22 for HR against 0.23m2 s22 for LR).
Furthermore, in HR, significant advections are simu-
lated within the surface boundary layer, with a maxi-
mum of about20.4Kh21 at the level of the low-level jet
(Fig. 5b). This process is not simulated in LR. HR
simulates stronger temperature heterogeneities close
to the ground (not shown). The most pronounced
difference between HR and LR/MR is found close to
the surface, with a much larger temperature variance
for HR.
As shown previously, advection could have a strong
influence on the atmospheric cooling and the impact of
FIG. 5. Temperature budget (K h21) for (a) LR and (b) HR
configurations at 2200 UTC. Solid gray, solid black, dashed black,
dotted black, and dashed gray curves correspond, respectively, to
the radiation, advection, tendency, vertical turbulence, and mi-
crophysical terms. Observed tendencies at 1, 5, 10, and 30m are
represented by the black squares. The accuracy is represented by
the error bar.
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the local circulations on the LWC at Paris-CDG was
studied. The LWC temporal evolution is governed by
condensation, advection, turbulence, and sedimentation:
›LWC
›t




Tendency
5
dLWC
dt




Condensation
1
dLWC
dt




Advection
1
dLWC
dt




Turbulence
1
dLWC
dt




Sedimentation
.
(3)
A detailed description of the different terms of this
equation is given in the second section of the appendix.
As previously, budgets are in close agreement for MR
and LR, and only the LR and HR LWC budgets are
presented in Figs. 7 and 8.
At 2200 UTC, none of the simulations show fog at
Paris-CDG. However, a fog layer did form in the
northern section of the simulation domain (Fig. 3) in a
predominantly rural area (Fig. 9). The total humidity
(vapor and liquid) simulated close to the ground by HR
is higher to the north of Paris-CDG than at the airport
itself (Fig. 7a). Local circulations due to the orography
are more pronounced with HR, leading to advection
toward Paris-CDG close to the ground. The air mass
advected toward Paris-CDG brings humidity, including
liquid water droplets (Fig. 7b). Unlike the HR simula-
tion, LR simulates lower total humidity close to the
ground to the north of Paris-CDG. For LR, no advection
of liquid water droplets is simulated over Paris-CDG
(not shown). The advected liquid water droplets in HR
evaporate, and the humidity increases close to the
ground. This process partly explains why the fog forms
2 h earlier in HR than in LR.
Once the fog has set in, the behavior of the model is
different for HR and LR. With HR, the model simulates
a localized fog for approximately 1 h. In contrast, the
LR simulation leads to rapid horizontal development
of the fog. The formation phase is investigated for LR
at 0100 UTC and HR at 2300 UTC, when their spatial
developments are identical. At 2300 UTC, 10% of the
grid points at Paris-CDG are foggy in HR (Fig. 4a),
while forLR, 10%of foggy points are reached at 0100UTC
(Fig. 4a). As shown previously, dynamical processes
such as a nocturnal jet and turbulence below 25m
are more pronounced in HR before the fog onset
(2200 UTC). The LWC budget in HR is impacted by
advection and turbulence (Fig. 8b). In LR, the fog
onset close to the ground is due to a radiative effect,
and the condensation appears near the ground (Fig. 8a).
The LWC is at its maximum close to the ground,
which is typical of a radiation fog. In HR, the model
simulated the advection of liquid water within the
inversion layer at Paris-CDG (Fig. 8b). Saturation is
FIG. 7. (a) Specific humidity profile (g kg21) at Paris-CDG (solid
curves) and to the north of Paris-CDG (dashed curves) for LR
(black curves) and HR (gray curves) at 2200 UTC. The area to the
north of Paris-CDGwas between 49.098–49.178N and 2.478–2.558E.
(b) Liquid water budget (g kg21 h21) for HR at 2200 UTC. Solid
curves and dashed curves correspond, respectively, to the con-
densation and advection terms.
FIG. 6. Vertical profile of wind intensity (m s21) for LR (solid),
MR (dashed), and HR (dotted) at 2200 UTC.
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reached at the top of the inversion layer, helped by
the humidity provided by advection and evaporation
of liquid water droplets.
Starting at 0000 UTC, the behavior of the fog layer in
the HR configuration changed. The horizontal fog de-
velopment is now rapid and similar to the horizontal fog
development of LR. At 0000 UTC, the 10m wind be-
comes stronger for all configurations (Fig. 10a). This
leads to a strong increase in the advection of liquid water
in HR (Fig. 10). The liquid water provided by advection
is multiplied by 10 between 0000 and 0030 UTC. Once
the fog is dense enough, it develops vertically by radia-
tive effects (Fig. 10).
In conclusion, the vertical resolution has a strong impact
on the onset time (2h between LR andHR) and also has a
strong impact on the processes leading to fog. The fog
episode is simulated as radiation fog for LR and
advection–radiation fog forHR. These different behaviors
between the differentmodel vertical resolutions are due to
the more pronounced nocturnal jet, turbulence, and local
circulations induced by the surrounding variations in the
terrain.
3) FOG MATURE PHASE
Several parameters can influence fog development,
such as radiative cooling at the top of the fog layer,
advection, and microphysical processes. To better un-
derstand the resolution-dependent fog life cycle, the
temperature and LWC budget during the mature stage
are investigated at 0400 UTC. Processes simulated by
the LR andHR vertical resolutions are the same but with
differences in intensity so, from that time on, only theHR
configuration budgets are plotted in Fig. 11. Temperature
tendency based on observations during the mature
phase is calculated during the 1.5 h before 0400 UTC.
Both vertical resolutions simulate well the cooling close
to the ground compared with the observations.
For all of the model runs, the model simulates strong
cooling at the top of the fog layer, but the cooling de-
pends on the vertical resolution [23.5Kh21 for HR
(Fig. 11a) and 22.4Kh21 for LR]. Classically, the ra-
diative contribution to cooling is intense at the top of the
fog layer (23.8Kh21 for HR and 22.8Kh21 for LR).
This leads to condensation at the top of the fog layer
(Fig. 11b). Compensation of atmospheric cooling in HR
and LR is induced by heat released by microphysical
processes (Fig. 11a). The condensation rates are
about 10.9 g kg21 h21 for HR and 10.6 g kg21 h21 for
LR. Turbulence created by wind shear at the top of the
fog layer mainly governs the vertical fog development
during the fog mature phase, for all vertical resolution
configurations. However, the fog simulated in HR is
thicker (about 45 gm22) than in LR (about 35 gm22) at
0400UTC. These differences in the simulated fog depths
by the different vertical resolution model runs provide
the main explanation for the difference in the radiative
cooling at the top of the fog.
4) FOG DISSIPATION PHASE
Temperature tendency based on observations during
the dissipation phase is calculated during the 1.5h before
0500 UTC. Both vertical resolutions simulate well the
cooling close to the ground compared with the observa-
tions. From 0500 UTC, the model simulates warm, dry
advection (Figs. 12a,b) at the top of the fog layer for both
configurations. Processes simulated by the LR and HR
configurations are similar (but with small differences in
intensity); so, from that time on, only the HR simulation
is plotted. The vertical development of the fog layer is
heterogeneous over the whole region (around 60-m
height in the eastern region of the simulated domain
and around 220m at Paris-CDG for both configurations)
(Fig. 13). The easterly windsmake the top of the fog layer
FIG. 8. Liquid water budget (g kg21 h21) for (a) LR at 0100 UTC
and (b) HR at 2300 UTC. Solid gray, solid black, dashed, and
dotted curves correspond, respectively, to the condensation, sedi-
mentation, tendency, and advection terms.
1662 WEATHER AND FORECAST ING VOLUME 31
at Paris-CDGdrier (20.5 gkg21 h21 for LR andHR) and
warmer (10.5 and 11Kh21 for LR and HR, re-
spectively) (Figs. 12a,b). The fog dissipates from the east,
and the top of the fog decreases until sunrise. After
sunrise, the turbulence close to the ground increases
(thermal production and shallow convection) as a result
of solar radiation, and the fog layer dissipates rapidly.
5) CONCLUSIONS DRAWN FOR THE MATURE AND
DISSIPATION PHASES
The processes involved in the mature and dissipation
phases are the same for all configurations. During the
mature phase, intense radiative cooling at the top of the
fog layer mainly governs the fog evolution. The dissi-
pation phase is driven by the advection of dry, warm air
and by turbulence due to solar radiation.
b. Statistics of fog occurrence
In this section, a statistical study using LR and HR
configurations is performed over the winter of 2011/12 in
order to confirm the effects of vertical resolution on fog
prediction. From October 2011 to March 2012, 24-h
forecasts initialized at 1200 UTC were carried out with
the AROME-CDG model (see section 2). Simulations
of both configurations are compared with observations
made at Paris-CDG. Good detection is reported when
the model simulates fog during the same night as the
observed event.
To distinguish the influence of the vertical resolution
for each fog type, a fog-type classification is performed
using the algorithm described by Tardif and Rasmussen
(2007). This algorithm is based on physical and dynam-
ical processes controlling fog onset. Forty fog events are
observed during the winter season studied: 18 observed
events are radiation fogs (RADs), 19 observed fogs are
cloud-base-lowering fogs (CBLs), and 3 observed fogs
are advection fogs (ADVs).
The forecast quality is calculated with the frequency
bias index (FBI) and the critical success index (CSI).
Hereafter, we use GD to signify good detections, FA for
false alarms, and ND for undetected fogs. The scores are
calculated by
FBI5
GD1FA
GD1ND
CSI5
GD
GD1ND1FA
. (4)
1) FOG FREQUENCY
The LVP, defined as visibility less than 600m or a
ceiling lower than 60m, is used in this study to test the
quality of the fog predictions. LVP conditions are di-
agnosed in simulations and observations every 30min.
The model simulates the general behavior of the LVP
frequency distribution well for both configurations (LR
and HR). It is characterized by a minimum occurrence
during the afternoon and a maximum at the end of the
night (Fig. 14). However, both resolutions un-
derestimate the LVP occurrences during the night and
overestimate LVP occurrences at the end of the night.
FIG. 9. Town fraction of the simulated area. The small black square represents the Paris-
CDG area, and the large black square represents the extended Paris-CDG area. Model terrain
height (m) is represented by the isolines.
OCTOBER 2016 PH I L I P ET AL . 1663
Compared with the observations, the maximum of LVP
occurrences during the night is delayed by 1h with HR
and by 1.5 h with LR. The rapid decrease in fog fre-
quencies between 0800 and 1130 UTC is well simulated
by the model for both resolutions.
2) FOG FORECAST QUALITY
The HR configuration simulates more fog events than
LR (Table 2). In total, HR simulates 256h of fog oc-
currence distributed across 49 fog events. LR simulates
196 h of fog distributed across 34 events. The number of
events simulated by the model is slightly biased for both
resolutions compared with the observed fogs. LR, with
an FBI of 0.85, does not simulate enough fog events and
HR has an FBI score of 1.22, whichmeans that toomany
fog events are predicted. For the 40 observed fogs, 20 are
simulated by LR and 24 by HR. Fifty percent of the
observed fogs are not forecasted by LR and 40%byHR.
However, the forecast quality of the model is the same
for both resolutions, with each having a CSI score of
0.37. Moreover, every fog event simulated by LR is
simulated by HR.
To assess the influence of localization errors on
forecast accuracy, fog occurrence was computed over
an extended Paris-CDG area of 150 km2 (10 3 11 grid
points) instead of the 40 km2 (43 7 grid points) used for
the Paris-CDG area (Fig. 9). Considering this extended
area around Paris-CDG, 22 more fog events were
forecasted for LR and 37 more for HR (Table 3).
Among them, five cases simulated by LR are also ob-
served over Paris-CDG and two more observed fogs
are simulated by HR. But the most significant finding
is a strong increase in the number of false alarm cases,
with an increase of 17 cases for LR and 35 cases for HR.
This leads to a slightly lower forecast quality with LR
(CSI about 0.35) and a markedly lower forecast quality
for HR (CSI about 0.26). Consequently, the undetected
fog cases do not seem to be due to the incorrect local-
ization of the fog layer. However, the increase in false
alarms simulated at both vertical resolutions highlights
the spatial heterogeneities in the simulated fog devel-
opment, which is more marked with the detailed ver-
tical resolution.
3) HORIZONTAL HETEROGENEITY OF FOG LAYER
As shown in the case study (section 3a), the fog
event simulated by HR showed significant spatial
heterogeneities. To test the robustness of this be-
havior, the horizontal development of fogs simulated
by both LR and HR is investigated during the winter
season (Fig. 15), using 33 fog events (good detections
and false alarms). Sixty-five percent of fogs simulated
by LR are generalized with a horizontal development
of 100% over the Paris-CDG area. Unlike LR, the
HR configuration simulates more localized fogs than
generalized ones. Thirty-seven percent of fogs simu-
lated by HR are generalized over the study area.
Thirteen percent of fogs simulated by LR cover
less than half the domain, compared to 42% with HR.
The behavior of HR over a winter season confirms
the results obtained for the case study. The fog simu-
lated by HR is generally more heterogeneous over
Paris-CDG.
Fifty-two percent of the false alarms simulated by
HR correspond to cases when the fog covers less than
half the Paris-CDG domain. The fog frequency with
HR is 1.5 times higher to the north of the Paris-CDG
area during the winter season. Actually, the tem-
perature close to the ground is cooler north of Paris-
CDG because of the predominantly rural character
of the area (about 3.5 K colder on average than at
FIG. 10. (a) Temporal evolution of 10-m wind intensity (m s21)
for observations (solid gray), LR (solid black), MR (dashed), and
HR (dotted) averaged at Paris-CDG. (b) Liquid water budget
(g kg21 h21) for HR at 0039 UTC averaged at Paris-CDG. Solid
gray, solid black, dashed, and dotted curves correspond, re-
spectively, to the condensation, sedimentation, tendency, and
advection terms.
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Paris-CDG). However, visibility and ceiling are
measured only on the runways at Paris-CDG. Lo-
calized fogs simulated by HR north of Paris-CDG are
interpreted as false alarms even though no observa-
tions are available to confirm the presence or absence
of fog in the study area.
The results obtained in the case study are confirmed
by the systematic evaluation over a winter season. The
HR configuration simulates more heterogeneous fogs
than LR and, especially, more frequent fog in the
northern region of the Paris-CDG domain. This spatial
heterogeneity simulated by the model is difficult to
validate given the limited spatial coverage provided by
the available observations.
4) FOG ONSET AND BURN-OFF TIMES
The 33 fog events simulated by both HR and LR are
used below in order to study the impact of the vertical
resolution on the onset and burn-off times of fog.
These 33 events correspond to 212 h of fog for HR and
187 h of fog for LR. Figure 16 shows the distribution of
the onset time differences between LR and HR. The
distribution is bimodal, with two maxima, at 11
and 13 h. About 78% of fog events are simulated
earlier with HR than with LR, with a mean difference
of about 11 h. The onset difference is less than 11 h
for 53% of the fog cases and less than 13 h for 84% of
the fog cases.
Concerning the dissipation phase, 66% of the fog
cases dissipate earlier with HR. However, the mean
difference in burn-off time between LR andHR is only a
few minutes. Actually, the burn-off time difference is
less than 40min for 80%of the fog cases. For a few cases,
the burn-off time difference between LR and HR is
more pronounced (up to 1.5 h). However, these cases
compensate themselves in the statistics because of pos-
itive and negative burn-off time differences. The results
obtained for the case study are confirmed by this sta-
tistical study. HR simulates earlier fog onset and longer-
lasting events than LR.
Concerning the 20 observed fog events forecasted by
both LR and HR, the onset time is unbiased for LR and
slightly biased for HR (forecast of onset time too early
by about 36min on average; Fig. 17). The onset time
FIG. 12. As in Fig. 11, but for HR at 0500 UTC.
FIG. 11. (a) Temperature budget (K h21) for HR at 0400 UTC.
Legend for identifying the curves is given in Fig. 5. (b) Liquid water
budget (g kg21 h21) for HR at 0400 UTC. Legend for identifying
the curves is given in Fig. 8.
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error distribution is bimodal for both resolutions with
two maxima at 23/13 h for LR and 22/13h for HR.
For both resolutions, the onset time error is less than 1 h
for only three fog events. The number of fog cases with
an error in onset time of more than 2h decreases from 7
for LR to 4 for HR. Furthermore, the maximum simu-
lated at23 h with LR is simulated at22 h with HR. This
behavior is in agreement with previous results, where
HR simulated fogs earlier than LR did. Moreover, 16
fog cases are simulated by HR with an onset error
between 23 and 13 h in comparison with 12 by LR.
To summarize, the HR configuration does not im-
prove the onset time for short time errors (61 h).
5) COMPARISON OF FOG TYPES BETWEEN
SIMULATIONS AND OBSERVATIONS
The fog types of simulated cases are classified using
Tardif and Rasmussen’s (2007) algorithm in order to
compare the fog type simulated and the fog type
observed.
At Paris-CDG, 17 RAD, 20 CBL, and 3 ADV fogs
were observed. For both resolutions, the model simu-
lates about 70% of RAD fogs and 30% of CBL fogs
(Table 4). Both resolutions simulate too many RAD
fogs and not enough CBL fogs. HR simulates 34 RAD
fogs, and LR simulates 23 RAD fogs instead of the 17
cases observed. Even so, 75%of observed RAD fogs are
well simulated by both resolutions. The model simulates
the observed fog type well for the good detections. Thus,
the vertical resolution has little impact on the forecasted
fog type.
The model does not simulate enough CBL fogs.
Eleven CBL fogs are simulated by LR and 15 by HR,
whereas 20 CBL events were observed. LR and HR
TABLE 2. Comparison of forecast quality between LR and HR for
the Paris-CDG area. See section 3b for the score calculation.
Event
forecasted
Event
observed
Yes No Total FBI CSI
LR Yes 20 14 34 0.85 0.37
No 20 — —
HR Yes 24 25 49 1.22 0.37
No 16 — —
FIG. 14. Frequency distribution of LVP condition occurrences
for the observations (black) and the LR (gray) and HR (white)
simulations.
FIG. 13. Vertical cross section (498N and 2.28–2.88E) of LWC (g kg21) at 0500 UTC. Vertical
dashed lines correspond to the limits of the Paris-CDG area. Only zonal winds are plotted.
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simulate 37% and 47%, respectively, of the observed
CBL events (Table 5). The undetected CBL fogs are
studied in detail. Except for one case, both resolutions
simulate low cloud during the nights of the non-
forecasted but observed CBL fogs. For both resolutions,
the minimum nighttime ceiling for these dates is 180m
on average, and about 82% of clouds had their bases
below 250m (Fig. 18). About 55% of low cloud is below
150m for both resolutions.
Raising the threshold height below which a cloud is
defined as fog allows more observed CBL fogs to be
detected in the simulations. However, the number of
false alarms also increases. With a threshold at 90m, LR
simulates six more observed CBL fogs but gives 18 more
false alarms. The forecast quality (CSI about 0.35) does
not change when the ceiling threshold is at 90m for LR
and HR (Table 6). With a ceiling threshold at 150m, the
CSI score is about 0.33 for LR and 0.24 for HR. The CSI
decreases when a higher cloud-base threshold is used,
as a result of there being more false alarms.
To sum up, the vertical resolution has no impact on the
fog type simulated. The fog-type distributions are iden-
tical for both resolutions. Furthermore, the fog types
simulated by the model are well predicted for both res-
olutions. Despite an improvement in the number of CBL
fogs simulated with HR, the model does not simulate
enough CBL fog events for either resolution. The model
simulates low cloud during the nights when CBL fogs
occurred but were not forecasted, but the ceiling is not
well forecasted.However, it is not possible to improve the
forecast quality by increasing the ceiling threshold. The
evolution of stratus depends on dynamical and micro-
physical parameters. Increasing the vertical resolution
does not improve the model’s representation of micro-
physical processes, which plays an important role in the
life cycle of stratus (Twomey 1977; Warner and Twomey
1967; Durkee et al. 2000).
4. Conclusions
The impact of vertical resolution on fog forecasting is
discussed in this paper with reference to a specific fog
case and from the perspective of a statistical evaluation
over a winter season. Three levels of vertical resolutions
[high (HR), medium (MR), and low (LR)] are tested
with the kilometric-scale AROME numerical weather
prediction model over Paris Charles de Gaulle Airport.
The observed fog event that occurred during the night of
22 October 2012 is studied in detail for LR,MR, andHR
FIG. 16. Frequency distribution histogram of the onset time
difference (in h) between LR and HR. Positive values correspond
to earlier onset times for HR. Mean value is equal to 11 h.
FIG. 15. Distribution of the maximum horizontal fog develop-
ment at Paris-CDG during a simulated event for (a) LR and
(b) HR. FAs are represented in gray and GDs in black.
TABLE 3. Comparison of forecast quality between LR and HR
for the extended Paris-CDG area. See section 3b for the score
calculation.
Event
forecasted
Event
observed
Yes No Total FBI CSI
LR Yes 25 31 56 1.4 0.35
No 15 — —
HR Yes 26 60 86 2.15 0.26
No 14 — —
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simulations. A statistical study is performed from Oc-
tober 2011 to March 2012 for LR and HR.
For the case study, the vertical resolution has a strong
impact on fog onset. The HR resolution simulates the
fog 2 h earlier than LR and 1.75 h earlier than MR.
During the formation phase of the fog, HR simulates a
more heterogeneous fog at Paris-CDG compared to
LR/MR, which is in better agreement with the obser-
vations. The nocturnal jet and the turbulence created
by wind shear at the top of the nocturnal boundary
layer are more pronounced with HR than with coarser
vertical resolutions. Local circulations induce different
processes during the onset of fog. HR simulates an
advection of liquid water close to the ground over the
Paris-CDG area. The fog is simulated as advection–
radiation fog by HR and radiation fog by LR/MR. The
processes involved in the maturation and dissipation
phases are the same for all configurations. Turbulence
and radiative cooling at the top of the fog layer mainly
contribute to the vertical development of the fog dur-
ing the mature phase. The warm, dry air advected at the
top of the fog layer and the turbulence created by solar
radiation at the ground principally govern the dissipa-
tion phase. The vertical resolution has little impact on
the maturation and dissipation phases for the case
studied.
A statistical study over a winter season confirms the
results obtained for the fog case study. High vertical
resolution simulates earlier and longer fogs. Further-
more, high vertical resolution simulates more fog
events over the winter season than does coarser vertical
resolution, and every fog event simulated by the low
vertical resolution is also simulated by the high vertical
resolution. High vertical resolution simulates more
heterogeneous fogs, which generally form north of
Paris-CDG. No observations are available in this area,
and this leads to many false alarms being reported with
TABLE 5. Classification of fog types simulated by LR and HR
compared to observed events. Percentages correspond to the pro-
portions of well forecasted events for each type of fog and in total.
Obs
RAD
18
CBL
19
ADV
3
Total
40
LR (GD) 13 (72%) 7 (37%) 0 20 (50%)
HR (GD) 14 (78%) 9 (47%) 1 24 (60%)
LR (FA) 10 4 0 14
HR (FA) 19 6 0 25
FIG. 17. Frequency distribution histogram of the onset time error
for (a) LR and (b) HR.Onset time is defined when 1% of the Paris-
CDG area is under foggy conditions. Positive values correspond to
earlier onset times for the simulated events.
TABLE 4. Fog-type classification of observed fogs and events
simulated by LR and HR. Percentages correspond to the pro-
portions of fog types for the observed fogs and fogs simulated by
LR and HR.
RAD CBL ADV Total
OBS 17 (43%) 20 (50%) 3 (7%) 40
LR 23 (68%) 11 (32%) 0 34
HR 34 (69%) 15 (31%) 0 49
FIG. 18. Distribution of the minimum cloud-base height during
the night when CBL events occurred but were not simulated: LR
(black) and HR (gray).
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the fine vertical resolution. Increasing the vertical res-
olution does not improve the forecast quality over a
winter season. The low-cloud ceiling is not well simu-
lated by the model no matter what vertical resolution is
used. Nevertheless, the model simulates low cloud for
every undetected occurrence of cloud-base-lowering
fog. Increasing the ceiling threshold of LVP conditions
does not improve the forecast quality as the number of
false alarms increases significantly.
This paper has highlighted the necessity of using a
fine vertical resolution close to the ground for fog
prediction with a numerical weather prediction model.
This study is limited to a small domain with little ele-
vated terrain. The high vertical resolution model sim-
ulates more spatial heterogeneities and could also be
useful for road traffic or shipping forecasts. However,
with a large domain size and/or pronounced orography,
such a configuration would not be suitable for wide
operational use because of its high computational cost.
In future work, research will be needed to find solutions
to better represent processes close to the ground but
with limited costs. One such solution could be to use an
elaborate surface boundary layer like Canopy (Masson
and Seity 2009).
Over the winter season, fog occurs more frequently
north of Paris-CDG, and no observations are available
in this area. A larger number of observations should be
made over the Paris-CDG domain in order to validate
the capability of the model to simulate localized fogs
and to confirm the model behavior to simulate tem-
perature and LWC budget terms. Further investigations
should also attempt to determine why the simulations do
not lower the stratus enough during the nights with
nonsimulated CBL fogs.
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APPENDIX
Local Change Equations for Temperature and Liquid
Water Content
a. Thermodynamic equation
The local variation of temperature can be written
following the Eulerian equation:
›T
›t
52V  =T1RT
C
p
v
P
1F
T
. (A1)
The first term on the right-hand side (rhs) corresponds
to the advection of temperature in the x, y, and z di-
rections. The second term on the rhs depends on the
constant gas for air R, on the specific heat at constant
pressure for air Cp, on the total temporal derivative of
the hydrostatic pressure v, and on the hydrostatic
pressure P. The second rhs term corresponds to the
variation of temperature due to pressure variation. The
sum of these two terms represents the dynamical con-
tribution of the temperature variation:
dT
dt




Dynamic
52V  =T1RT
C
p
v
P
. (A2)
The third rhs term is the physical contribution of the
temperature variation, and it depends on the temporal
evolution of the net radiation flux, the release of heat
by water-phase change, shallow convection, and
turbulence:
F
T
5
dT
dt




Radiation
1
dT
dt




Turbulence
1
dT
dt




Microphysics
. (A3)
The local temporal variation of temperature can be
written as the sum of all terms cited above [Eq. (2)].
b. Liquid water content equation
The local variation of LWC is represented as the sum
of the advection and of the production/loss of liquid
water by physical processes:
›LWC
›t
52V  =LWC1F
LWC
. (A4)
The first term on the rhs corresponds to the advection of
LWC according to the x, y, and z directions:
dLWC
dt




Advection
52V  =LWC. (A5)
The second rhs term represents the sum of the physical
processes contributing to the production/loss of liquid
TABLE 6. CSI (see section 3b for the score calculation) for LR and
HR according to the cloud-base threshold.
Cloud-base threshold (m) Configuration CSI
60 LR 0.37
HR 0.37
90 LR 0.36
HR 0.34
150 LR 0.33
HR 0.24
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water, which include condensation/evaporation, sedi-
mentation, and turbulence:
F
LWC
5
dLWC
dt




Condensation
1
dLWC
dt




Turbulence
1
dLWC
dt




Sedimentation
. (A6)
The local temporal variation of LWC can be written as
the sum of all terms cited above [Eq. (3)].
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4 Re´sultats comple´mentaires
4.1 Sensibilite´ de la dissipation du brouillard au sche´ma de
convection peu profonde
Les premie`res expe´riences re´alise´es sur le cas d’e´tude montrent que la dissipation
du brouillard (sur le premier niveau mode`le) commence avant les observations. De
plus, le de´but de la phase de dissipation commence plus toˆt lorsque la re´solution
verticale est plus fine. La dissipation du brouillard a lieu tre`s rapidement lorsque le
soleil se le`ve. La turbulence dans la couche limite se de´compose en un terme local
de´fini par la TKE et un terme non local de´fini par la convection peu profonde. La
convection peu profonde est mode´lise´e par un sche´ma en flux de masse. Celle-ci a un
effet non ne´gligeable sur la re´partition de la tempe´rature et de l’eau dans la couche
limite dans des cas convectifs (Betts, 1973).
Dans la section 1.2 du chapitre II nous avons vu que le flux de masse au sol est
de´fini par :
Mu(sol) = CMoρ
(
g
θvref
w′θ′vsLup
)1/3
, (III.2)
avec ρ la masse volumique de l’air, g la pesanteur, w la vitesse verticale, θvref la
tempe´rature potentielle virtuelle de re´fe´rence et Lup la partie ascendante de la lon-
gueur de me´lange de Bougeault and Lacarrere (1989). CMo = 0.065 est un coefficient
de proportionnalite´, de´termine´ a` partir d’expe´riences LES issues de cas convectifs
(Pergaud et al., 2009). Faire varier ce coefficient revient a` modifier la flottabilite´
des particules au sol, et donc a` moduler l’intensite´ du flux de masse au sol. Bien
que Pergaud et al. (2009) montrent que la convection peu profonde est trop intense
au milieu de la couche limite atmosphe´rique, dans le mode`le ope´rationnel AROME
utilise´ ici, la valeur du coefficient a e´te´ choisie afin de repre´senter au mieux une se´rie
de cas convectifs.
Nous re´alisons avec la re´solution verticale HR une se´rie d’expe´riences en faisant va-
rier la valeur de CMo de 0.01 a` 0.065, afin d’e´tudier son impact sur l’e´volution du
brouillard. Nous testons e´galement un autre sche´ma de flux de masse base´ sur les tra-
vaux de Rio and Hourdin (2008) dont les parame´trisations sont extraites de Rio et al.
(2010) (par la suite RHCJ10) (Figure III.2). L’heure de de´but de la LVP (formation)
est identique pour toutes les valeurs de CMo et du sche´ma de flux de masse utilise´
(conditions stables). En revanche, l’heure de fin de la pe´riode LVP (dissipation) est
fortement impacte´e, pouvant atteindre 50 minutes de diffe´rence entre CMo = 0.065
utilise´e en ope´rationnel dans AROME et CMo = 0.03 (parame´trisation pre´conise´e
par Grant (2001)). Le sche´ma RHCJ10 fournit des heures de LVP identiques a` la
configuration CMo = 0.06.
Des bilans d’e´nergie cine´tique turbulente (TKE) ont e´te´ re´alise´s a` 0600 UTC pour les
expe´riences LRCMo=0.03, HRCMo=0.03 et HRCMo=0.065 (Figure III.3). Ces bilans nous
permettent de conclure sur ces trois points :
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i) Diminuer la valeur de CMo revient a` diminuer l’intensite´ du sche´ma de convec-
tion peu profonde : a` 50 m la tendance de TKE due au sche´ma de convec-
tion peu profonde vaut 1.1×10−4 m2.s−3 pour HRCMo=0.065 contre 0.9×10−4
m2.s−3 pour HRCMo=0.03.
ii) Pour une valeur identique de CMo, le terme lie´ a` la convection peu profonde
est plus intense avec la re´solution verticale fine : a` 50 m la tendance de TKE
due au sche´ma de convection peu profonde vaut pour HRCMo=0.03 0.9×10−4
m2.s−3 contre 0.1×10−4 m2.s−3 pour LRCMo=0.03
iii) L’intensite´ du terme de production thermique de TKE et de convection peu
profonde sont lie´s. La diminution d’un des termes entraˆıne l’augmentation de
l’autre.
Ces tests montrent que la dissipation du brouillard est tre`s sensible au sche´ma
de convection peu profonde. Les valeurs de CMo utilise´es dans le mode`le AROME
ope´rationnel sont issues des travaux re´alise´s sur des cas convectifs et ne sont pas
forcement bien adapte´es aux cas de brouillards. Par la suite, les simulations seront
effectue´es avec CMo = 0.03, valeur conseille´e par Grant (2001).
Figure III.2 – Evolution temporelle de la visibilite´ (m) moyenne observe´e et son
e´cart type (courbe grise). Visibilite´s moyennes calcule´es sur CDG via l’algorithme
de Kunkel (1984), le coefficient CMo du sche´ma de flux de masse varie entre 0.01
et 0.065 et correspond aux courbes : rouge, verte, noire, bleue fonce´e, jaune et bleue
ciel. La courbe mauve correspond a` la visibilite´ calcule´e lorsque le sche´ma de flux de
masse de Rio and Hourdin (2008) est utilise´.
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Figure III.3 – Bilan d’e´nergie cine´tique turbulente (m2.s−3) a` 0600 UTC pour
LRCMo=0.03 (traits pleins), HRCMo=0.065 (traits pointille´s) et HRCMo=0.03 (traits ti-
rete´s). Les courbes rouges correspondent a` la production thermique et les courbes
vertes au terme de convection peu profonde.
4.2 Le cas d’e´tude vu de l’ae´roport Paris-Orly
Dans le but d’e´tudier l’impact de la ville de Paris sur l’e´volution du brouillard,
une e´tude comple´mentaire de l’e´pisode de brouillard du 22 octobre 2012 a e´te´ re´alise´e
sur l’ae´roport de Paris-Orly. Orly est situe´ au sud de la ville de Paris (Figure III.4)
et contrairement a` CDG, l’urbanisation est dense autour de l’ae´roport.
Comme explique´ dans la section 3 de l’article, le brouillard apparaˆıt en premier
lieu au nord de la zone ae´roportuaire de CDG puis s’e´tend vers le sud. Le brouillard
est advecte´ par les vents en direction de Paris. Une fois que la couche de brouillard
atteint la ville, la turbulence cre´e´e par celle-ci soule`ve la couche de brouillard, for-
mant un stratus (Figure III.5). Le nuage est ensuite advecte´ au dessus de la ville et
atteint l’ae´roport d’Orly quelques heures apre`s l’apparition du brouillard sur CDG.
Selon les observations collecte´es sur l’ae´roport d’Orly, les visibilite´s mesure´es au
sol restent toujours le´ge`rement supe´rieures a` 1000 m et la base du nuage passe en
dessous de 30 m vers 0430 UTC (Figure III.6).
En l’absence de nuage en altitude, la surface supe´rieure du stratus constitue
une surface de refroidissement radiatif. L’air est me´lange´ au sein du nuage par la
turbulence et redistribue la perte de chaleur vers le bas du nuage. L’air sous la couche
de nuage se refroidit et abaisse le niveau de condensation, le nuage s’affaisse. Les flux
ascendants de chaleurs provenant de la ville diminuent ce processus d’affaissement.
Les processus simule´s a` Orly sont les meˆmes pour les re´solutions LR et HR. Ce-
pendant, les termes de refroidissement radiatif au sommet du nuage et de turbulence
au sein du nuage sont plus marque´s avec HR. La LVP est simule´e plus toˆt par HR.
Comme observe´ dans la partie statistique de l’article, le mode`le ne simule pas
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correctement la hauteur du plafond nuageux. Selon les observations, la base du nuage
est en dessous de 60 m entre 0400 et 0500 UTC, et touche le sol vers 0430 UTC.
L’affaissement du stratus simule´ par les deux re´solutions verticales se fait trop toˆt par
rapport aux observations. Avec HR, le nuage passe en dessous de 60 m a` 0230 UTC.
De plus, le nuage bas touche le sol a` 0330 UTC et reste au sol pendant plusieurs
heures. Ce n’est qu’a` partir de 0700 UTC avec le lever du soleil que le brouillard
commence a` s’e´lever et a` 0830 UTC que la base du nuage s’e´le`ve au dessus de 60
m d’altitude. Avec LR, le refroidissement radiatif au sommet du nuage ainsi que la
turbulence au sein du nuage sont plus faibles qu’avec HR. Le nuage s’affaisse plus
tard avec LR. Cependant, la re´solution verticale impacte peu la phase de dissipation
et le brouillard se le`ve avec le lever du soleil vers 0700 UTC comme HR.
Cette e´tude a montre´ qu’a` quelques kilome`tres l’un de l’autre, les ae´roports
d’Orly et de CDG sont sujets a` un e´pisode de brouillard, cependant, les processus
lie´s a` son apparition sont totalement diffe´rents. Le brouillard est radiatif au nord de
Paris, alors qu’il est vu comme un affaissement de stratus au sud de la ville. Bari
et al. (2015) obtiennent des re´sultats similaires sur une zone coˆtie`re de Casablanca,
confirmant que l’e´volution du brouillard est impacte´e par les he´te´roge´ne´ite´s spatiales
et des circulations me´so-e´chelle.
Figure III.4 – Fraction de ville sur la zone de simulation. Le carre´ A repre´sente
l’ae´roport CDG et le carre´ B correspond a` l’ae´roport d’Orly. La ligne verticale
de´limite la coupe verticale utilise´e.
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Figure III.5 – Coupe verticale du contenu en eau liquide dans l’atmosphe`re selon
l’axe des longitudes simule´ a` 0200 UTC par la re´solution verticale HR.
4.3 Relation entre la visibilite´ observe´e et le contenu en eau
liquide simule´
Les autorite´s de controˆle du trafic ae´rien de´finissent un seuil de visibilite´ et une
hauteur de plafond nuageux a` partir desquels l’ae´roport est sous condition LVP (voir
chapitre I). Il est donc essentiel de pre´voir via un mode`le nume´rique la valeur de
visibilite´ le plus pre´cise´ment possible. La visibilite´ (V is) est directement relie´e au
coefficient d’extinction (β) des particules en suspension pre´sentes dans l’atmosphe`re
par la formule
V is = − ln
β
, (III.3)
ou`  est un seuil de contraste valant 0.02.
La difficulte´ est d’e´tablir une relation entre le coefficient d’extinction et la pre´sence
d’eau liquide dans l’atmosphe`re. Plusieurs campagnes de mesures ont e´te´ re´alise´es
dans ce but (entre autres (Kunkel, 1984; Gultepe et al., 2006)). Les mode`les de
pre´vision nume´rique ope´rationnels comme AROME fournissent le contenu en eau
liquide (LWC) et il apparaˆıt naturel d’exprimer le coefficient d’extinction (ou visi-
bilite´) en fonction du LWC.
Dans l’e´tude de cas, nous avons utilise´ la formulation e´tablie par (Kunkel, 1984)
(K84). La relation entre la visibilite´ et le LWC est donne´e par :
V isK84 = 0.027× LWC−0.88 (III.4)
avec LWC en g.m−3 et Vis en km.
Sur la figure 4 (b) de l’article, la visibilite´ calcule´e via la relation K84 fournit a`
0200 UTC des valeurs de visibilite´ tre`s faibles compare´es a` celles observe´es (50 m
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(a)
(b)
Figure III.6 – (a) Visibilite´s moyennes observe´es au sol sur les ae´roports de CDG
(courbe bleue) et d’Orly (courbe jaune), ainsi que leur e´cart type. Les courbes noires
et rouges correspondent aux visibilite´s calcule´es avec l’algorithme de Kunkel (1984)
pour la basse et haute re´solution verticale. Le trait plein correspond a` l’ae´roport
de CDG et le trait en pointille´ a` Orly. (b) Hauteur moyenne du plafond nuageux
observe´e a` CDG (courbe bleue) et a` Orly (courbe jaune) avec leur e´cart type.
au lieu de 500 m). Le coefficient d’extinction obtenu pour la parame´trisation K84
a e´te´ e´tabli via la mesure du diame`tre de gouttelettes et de la concentration lors
de 11 e´pisodes de brouillard. Le coefficient d’extinction est donc tre`s attache´ aux
conditions dans lesquelles sont faites les mesures et il de´pend :
— de la distribution des gouttelettes,
— de la concentration en eau liquide dans l’atmosphe`re,
— de la forme des hydrome´te´ores : la glace a un coefficient d’extinction plus
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e´leve´ que l’eau liquide,
— de la pre´sence de pollution : augmentation du nombre noyaux de condensa-
tion,
— des instruments de mesure : plage de mesure du diame`tre des gouttelettes.
Cependant, toutes ces e´tudes relient la visibilite´ au contenu en eau liquide par une
loi de puissance, s’e´crivant sous la forme V is = A× LWCn.
Le LWC en surface simule´ a` l’aide de la parame´trisation microphysique utilise´e ici est
trop e´leve´ par rapport aux observations (Mazoyer, 2016). La relation donne´e par K84
n’est pas optimise´e pour le mode`le AROME et la visibilite´ calcule´e a` partir du LWC
simule´ est trop basse par rapport aux observations. Il est donc ne´cessaire d’e´tablir
une relation propre au comportement du mode`le AROME reliant la visibilite´ au
LWC pre´vu. Cette formulation permettra de s’affranchir du biais du mode`le pour le
calcul de visibilite´.
Pour ce faire, nous avons a` disposition les observations de visibilite´ sur CDG
ainsi que 6 mois de simulation avec les re´solutions verticales LR et HR. Comme
discute´ dans la partie statistique de l’article, nous avons sur la pe´riode hivernale 20
cas de brouillard a` la fois simule´s et observe´s en commun entre les deux re´solutions.
Nous voulons pre´dire les faibles visibilite´s observe´es, et donc les associer a` de
fortes valeurs de LWC simule´es par le mode`le. La visibilite´ minimum observe´e pen-
dant un e´pisode de brouillard peut correspondre au :
— LWC maximum sur CDG : 1 point de grille pris en compte
— LWC moyen maximum sur CDG : 28 points de grille pris en compte
La deuxie`me option a e´te´ retenue car elle pre´sente moins de variabilite´.
A partir des donne´es, une courbe de tendance est de´finie selon une loi de puissance
V is = A×LWCn. Nous obtenons un jeu de coefficients A et n pour les simulations
LR et HR, de´termine´s par la me´thode des moindres carre´s :
V isP16LR = 0.2423± 19%× LWC−0.2722±14.2%,
V isP16HR = 0.2084± 23.8%× LWC−0.3294±16.5%. (III.5)
La courbe de tendance calcule´e pour LR pre´sente moins d’e´cart par rapport aux
observations que pour HR. En comparaison a` K84, les coefficients (A) et (n) ont e´te´
respectivement multiplie´s par 10 et divise´s par 3.
Ces nouvelles parame´trisations (P16LR et P16HR) sont compare´es a` K84 (Equa-
tion III.4) et a` Gultepe et al. (2006) (G06) (Figure III.7). G06 est donne´e par la
formulation :
V isG06 = 0.0219× LWC−0.9603 (III.6)
Nous constatons tre`s peu de diffe´rence entre les formulations G06 et K84, qui
donnent des visibilite´s trop faibles compare´es a` celles observe´es lorsque le LWC est
supe´rieur a` 0.07 g.m−3 (Figure III.7).
Les formulations K84, G06, P16LR et P16HR ont e´te´ utilise´es afin de pre´voir la
visibilite´ sur le cas d’e´tude de l’article (Figure III.8). Les visibilite´s calcule´es via
K84 et G06 sont pratiquement identiques. En revanche, P16LR et P16HR donnent
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Figure III.7 – La relation entre la visibilite´ minimum observe´e (m) et le contenu en
eau liquide moyenne´ maximum simule´ (LWC) (g.m−3) est repre´sente´ par les points
bleus (LR) et rouges (HR). Les courbes correspondent a` la visibilite´ calcule´e (m) a`
partir du LWC via l’algorithme de Kunkel (1984) (K84 en tirete´), via la relation de
Gultepe et al. (2006) (G06 en pointille´) et via la formulation de cette e´tude (P16 en
trait plein). Les courbes bleues utilisent le LWC simule´ par la simulation HR et les
courbes rouges le LWC fournit par la simulation LR.
des visibilite´s tre`s diffe´rentes de G06 et K84, notamment en de´but d’e´pisode ou` la
concentration en eau liquide est faible (LWC < 1.10−2 g/kg) et lorsque le contenu en
eau liquide est e´leve´ (LWC > 0.27 g/kg). Entre 0130 et 0700 UTC, les visibilite´s cal-
cule´es avec les relations P16LR et P16HR sont nettement ame´liore´es en comparaison
a` celles fournies par K84.
Il faut cependant noter que pour notre e´tude de cas, les conditions LVP sont
fixe´es lorsque la visibilite´ passe en dessous de 600 m. La relation utilise´e n’affecte
pas l’heure des conditions LVP.
Les relations P16LR et P16HR ont e´te´ de´finies a` partir de re´solutions verticales tre`s
diffe´rentes. Cependant, le biais du mode`le sur le LWC ne semble pas eˆtre duˆ a` la
re´solution verticale.
En re´sume´, les formulations existantes dans la litte´rature reliant la visibilite´ et le
LWC ne sont pas adapte´es au comportement du mode`le AROME. En effet, le fort
biais positif sur le LWC en surface pre´vu par le mode`le affecte les visibilite´s cal-
cule´es fournissant des visibilite´s trop faibles par rapport aux observations. Deux
parame´trisations P16LR pour la simulation LR et P16HR pour la simulation HR
ont e´te´ de´duites de 20 cas de brouillard survenus sur l’ae´roport CDG.
Ces parame´trisations montrent sur l’e´pisode de brouillard e´tudie´ que les visibi-
lite´s calcule´es sont en meilleur accord avec les observations. De plus, ces relations
ne sont pas de´pendantes de la re´solution verticale.
L’inte´reˆt majeur d’avoir une correspondance Vis/LWC propre au mode`le AROME
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Figure III.8 – Evolution temporelle de la visibilite´ moyenne observe´e (m) et son
e´cart type (courbe grise), superpose´e avec la visibilite´ moyenne calcule´e via les re-
lations K84 (courbes tirete´es), G06 (courbes pointille´es) et P16 (courbes en traits
pleins). Les courbes bleues correspondent a` la simulation LR et les courbes rouges a`
la simulation HR.
est de pouvoir utiliser des cartes re´gionales de visibilite´, lesquelles permettraient de
mieux anticiper les e´pisodes de faible visibilite´.
Afin de valider cette parame´trisation de la visibilite´, il serait inte´ressant de la
tester :
— lors de cas de brouillard avec une visibilite´ tre`s faible (quelques dizaines de
me`tres)
— sur d’autres sites
5 Conclusion
Dans ce chapitre, nous avons e´value´ l’impact de la re´solution verticale sur la
pre´vision de brouillard pour un cas d’e´tude et pour une saison hivernale avec le
mode`le AROME. Trois re´solutions verticales diffe´rentes note´es LR (60 niveaux),
MR (90 niveaux) et HR (156 niveaux) ont e´te´ utilise´es lors de ces e´tudes.
L’e´tude du cas de brouillard apparu le 22 octobre 2012 sur l’ae´roport CDG a
montre´ que la re´solution verticale a un impact fort sur la formation du brouillard.
La re´solution verticale impacte l’heure de formation, le de´veloppement spatial du
brouillard mais e´galement les processus lie´s a` sa formation.
La configuration HR simule un brouillard sur CDG 2 heures avant LR et 1h45
avant MR. De plus, le brouillard simule´ par la re´solution verticale fine est plus
he´te´roge`ne sur CDG en comparaison avec les simulations LR et MR. La haute
re´solution est en meilleur accord avec les observations collecte´es a` CDG, caracte´rise´e
par une forte he´te´roge´ne´ite´ sur les visibilite´s lors de la phase de formation du
brouillard.
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L’intensite´ du jet nocturne est plus prononce´e avec la re´solution verticale fine,
impliquant des cisaillements de vent plus intenses au sommet de la couche limite
nocturne qui influent directement sur la turbulence. Meˆme en pre´sence de pentes
faibles, des e´coulements lie´s au faible relief sont simule´s par la re´solution verticale fine
lorsque la couche limite de surface est stable. Le brouillard simule´ par la re´solution
verticale fine est de type brouillard d’advection-rayonnement. Avec les re´solutions
verticales plus laˆches le brouillard est de type radiatif.
Contrairement a` la phase de formation, la phase mature et la phase de dissipation
ne sont que tre`s le´ge`rement impacte´es par la re´solution verticale. Les processus
simule´s par le mode`le ne de´pendent pas de la re´solution verticale utilise´e, seule
l’intensite´ des processus est le´ge`rement modifie´e entrainant un brouillard plus dense
avec la re´solution verticale fine. La phase de dissipation est fortement pilote´e par la
convection peu profonde.
Les re´sultats obtenus sur l’e´tude de cas ont e´te´ confirme´s avec l’e´tude statistique sur
une pe´riode hivernale de 6 mois.
Le brouillard est simule´ en moyenne une heure plus toˆt avec la re´solution verticale
fine. L’heure de dissipation des brouillards est quant a` elle tre`s peu impacte´e par la
re´solution verticale.
Tous les e´pisodes de brouillard simule´s par la re´solution laˆche le sont e´galement
par la haute re´solution. De plus, le nombre d’e´ve´nements simule´s par la haute
re´solution est plus important que pour la basse re´solution, caracte´rise´ par une aug-
mentation significative du nombre de fausses alarmes. La qualite´ des pre´visions de
brouillard reste inchange´e pour la haute re´solution caracte´rise´e par une augmenta-
tion des fausses alarmes. Cependant, les simulations montrent une forte he´te´roge´ne´ite´
spatiale du brouillard et sont d’autant plus marque´es avec une re´solution verti-
cale fine. Ces he´te´roge´ne´ite´s se traduisent par de nombreuses ”fausses alarmes”
(brouillard simule´ et non observe´) qui peuvent eˆtre impute´es a` une observation
lacunaire de la re´partition spatiale du brouillard. De plus, les crite`res de de´finition
d’un e´ve`nement de brouillard (au moins 1% de la zone CDG doit eˆtre sous conditions
de brouillard) permettent de de´tecter un maximum d’e´pisode mais peut entraˆıner
la de´claration de brouillards pre´vus et non observe´s. De plus, selon les simulations
AROME, le brouillard met entre 1 heure et 2 heures pour recouvrir la totalite´ de la
zone, dure´e pendant laquelle le brouillard peut eˆtre pre´sent sans pour autant eˆtre
de´tecte´ par les capteurs de visibilite´.
Les brouillards de type affaissement de stratus ne sont pas bien simule´s sur la
saison hivernale par le mode`le. A l’exception d’un cas, le mode`le pre´voit tout de
meˆme un nuage bas durant les nuits ou` un affaissement de stratus est observe´, mais
la hauteur du plafond nuageux n’est pas bien simule´e, ge´ne´ralement surestime´e.
La ville de Paris situe´e entre les ae´roports d’Orly et de CDG impacte l’e´volution
du brouillard. Le brouillard advecte´ sur la ville de Paris est souleve´ par les flux
de chaleur et la turbulence induits par celle-ci. A quelques km d’e´cart, le meˆme
e´ve´nement de brouillard est de type radiatif sur CDG et d’affaissement de stratus
sur Orly.
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Etant donne´ que le mode`le AROME a un biais sur le LWC pre´vu, les formulations
existantes dans la litte´rature reliant la visibilite´ au contenu en eau liquide ne sont
pas adapte´es au comportement d’AROME. Les parame´trisations re´alise´es a` partir
du LWC pre´vu par le mode`le AROME et les visibilite´s observe´es ame´liorent nette-
ment la visibilite´ calcule´e, principalement lorsque le LWC est e´leve´. L’atout majeur
de telles relations est la possibilite´ d’obtenir des cartes de visibilite´ utilisables dans
diffe´rents secteurs de pre´vision (routier, maritime et ae´roportuaire). De plus, utili-
ser ces nouvelles relations avec une re´solution verticale fine permet de simuler des
e´pisodes de faible visibilite´ localise´s, entre autres sur des tronc¸ons d’axes routiers a`
risque.
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Chapitre IV
Impact du sche´ma de couche
limite de surface sur la pre´vision
du brouillard : cas d’e´tude et
statistiques
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1 Introduction
L’inte´reˆt d’utiliser une re´solution verticale fine pre`s du sol pour la simulation
du brouillard a e´te´ mis en e´vidence dans le chapitre pre´ce´dent. Cependant, l’utili-
sation d’une re´solution verticale fine n’est pas possible sur un grand domaine pour
la pre´vision ope´rationnelle a` cause du surcouˆt tre`s important que cela implique (ni-
veaux supple´mentaires, re´duction du pas de temps) (Tudor, 2010; Steeneveld et al.,
2014; Van der Velde et al., 2010). C’est pourquoi il est inte´ressant d’e´tudier des
strate´gies algorithmiques permettant d’allier une re´solution verticale fine pre`s du
sol sur un grand domaine tout en gardant un pas de temps e´leve´.
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Dans cette e´tude, deux approches peu couˆteuses en temps de calcul sont teste´es :
La premie`re me´thode est base´e sur les travaux de Geleyn (1988) qui permet de
construire un profil vertical d’humidite´ (q) et de tempe´rature (T ) entre la surface
et le premier niveau mode`le (Figure IV.1). Le profil vertical (X = T ou q) est cre´e´
a` partir de la variable sur le premier niveau mode`le (Xmod) et sur celle a` la surface
(Xsurf ).
Figure IV.1 – Vue sche´matique de la me´thode Diag.
X(z) = Xsurf + C × (Xmod −Xsurf ) (IV.1)
C est un coefficient qui de´pend de la stabilite´ de l’atmosphe`re pre`s du sol. En condi-
tion stable, le profil vertical calcule´ tend vers une simple interpolation line´aire entre
la valeur de surface et du premier niveau mode`le. En condition instable, le profil
vertical calcule´ suit un profil logarithmique. Cette me´thode est purement diagnos-
tique et n’a aucun impact sur la pre´vision du mode`le atmosphe´rique, par la suite
elle est appele´e me´thode Diag.
La deuxie`me me´thode utilise le sche´ma de couche limite de surface nomme´ Ca-
nopy (Masson and Seity, 2009), ce sche´ma pronostique est pre´sent dans un module
comple´mentaire au sein du mode`le de surface SURFEX. Canopy calcule le profil
vertical des variables atmosphe´riques entre la surface et le premier niveau mode`le
(1) (les nume´ros font re´fe´rence a` la Figure IV.2). Cependant sur ses niveaux, Ca-
nopy ne tient pas compte de l’advection horizontale. De plus, tous ces niveaux sont
suppose´s dans la couche limite de surface, d’ou` l’hypothe`se forte de flux turbulents
constants sur toute la couche de´crite par le sche´ma. Le premier niveau de Canopy
est couple´ aux flux de surface calcule´s par le sche´ma de surface (2) et le dernier ni-
veau de Canopy est couple´ au mode`le atmosphe´rique (3). Canopy calcule les profils
verticaux (4) en tenant compte du me´lange vertical turbulent et des flux de surface
et permet de ne pas faire une simple interpolation entre la variable en surface et
la variable au niveau de couplage avec le mode`le atmosphe´rique. Les flux de sur-
face sont calcule´s par Canopy en fonction des variables calcule´es sur son plus bas
niveau et de la surface. C’est une particularite´ forte du sche´ma Canopy car les flux
de surface ne sont plus calcule´s directement a` partir des variables de surface et des
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variables au premier niveau du mode`le atmosphe´rique. L’hypothe`se de flux constant
utilise´e permet de transmettre directement les flux calcule´s par Canopy au mode`le
atmosphe´rique (5). Cette hypothe`se est classiquement utilise´e au sein de la couche
limite de surface. Le fonctionnement de ce sche´ma est explique´ dans la section 1 du
chapitre II.
Figure IV.2 – Vue sche´matique de la me´thode Canopy.
La diffe´rence majeure entre la me´thode Diag et la me´thode Canopy est que l’une
est purement diagnostique (Diag) et l’autre calcule les flux de chaleur latente, de
chaleur sensible et de mouvement puis les fournit au mode`le atmosphe´rique (Ca-
nopy). La me´thode Canopy effectue des calculs sur ses niveaux et engendre un couˆt
nume´rique additionnel, environ 3% de plus qu’une simulation avec un sche´ma de sur-
face habituel sur le domaine AROME-France (Masson and Seity, 2009). Le nombre
de niveaux verticaux utilise´s dans Canopy explique ce surcouˆt : dans notre e´tude,
six niveaux verticaux sont utilise´s. Le niveau le plus haut de Canopy est situe´ a`
la meˆme altitude que le niveau le plus bas du mode`le (10 m) et sert de niveau de
couplage entre l’atmosphe`re et Canopy. Les cinq niveaux en dessous sont situe´s a`
8.4 m, 6.5 m, 4 m, 2 m et 0.5 m. L’altitude de ces niveaux a e´te´ choisie par Mas-
son and Seity (2009) au cours du de´veloppement et de la validation du sche´ma.
De plus, l’altitude des niveaux assure une continuite´ altime´trique du profil logarith-
mique des niveaux atmosphe´riques du mode`le AROME avec la configuration LR.
En supple´ment, la re´solution verticale de Canopy est proche de celle de HR pre`s du
sol. Pour la me´thode Diag, l’interpolation est re´alise´e sur les meˆmes niveaux que
ceux choisis pour Canopy.
Dans ce chapitre, les configurations LR et HR pre´sente´es dans le chapitre III sont
re´utilise´es. Les me´thodes Diag et Canopy sont utilise´es avec la configuration LR dans
le but de reproduire pre`s du sol le comportement de la configuration HR. Canopy
modifie l’expe´rience LR, elle est note´e par la suite LRC.
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2 L’ajustement a` la saturation dans le sche´ma de
surface
Les approches Diag et Canopy ne sont pas conc¸ues pour la mode´lisation du
brouillard. En effet, ces sche´mas ne repre´sentent pas les changements de phase de
l’eau.
Une me´thode simple a e´te´ imple´mente´e afin de dissocier l’eau totale en vapeur
d’eau et en eau condense´e. Dans un ajustement a` la saturation de type ”tout ou
rien”, toute la vapeur d’eau de´passant la valeur saturante est convertie en eau li-
quide. Une maille e´tant repre´sente´e par sa valeur moyenne en eau, elle est donc avec
cette me´thode soit totalement sature´e (fraction nuageuse a` 100%) soit non sature´e
(fraction nuageuse a` 0%). Ce fonctionnement commune´ment appele´ ”tout ou rien” ne
tient pas compte de la variabilite´ sous-maille. En revanche, le sche´ma de condensa-
tion sous-maille d’AROME permet de repre´senter toutes les valeurs possibles de frac-
tion nuageuse et de commencer a` condenser avant que l’humidite´ relative moyenne
atteigne 100% sur une maille. Afin de prendre en compte l’he´te´roge´ne´ite´ locale, nous
allons e´tudier le fonctionnement du sche´ma de condensation sous-maille d’AROME
sur un cas de brouillard.
Il a e´te´ montre´ dans la section 1.1.5 du chapitre II que la fraction nuageuse CF
est fonction de l’e´cart a` la saturation (Q1) :
CF = f(Q1) (IV.2)
= f
(
rt − rsat(T )
σs
)
, avec (IV.3)
σ2s = σ2s(turb, conv) + σ2s(rsat) et (IV.4)
σs(rsat) = B × rsat(T ) (IV.5)
B est un coefficient applique´ a` rsat. Les contributions des deux composantes du σs
ont e´te´ extraites du cas de brouillard e´tudie´ dans la section 3 de l’article du chapitre
III et sont repre´sente´es Figure IV.3. Il ressort clairement qu’en condition stable
et notamment pendant l’e´pisode de brouillard, seul le terme lie´ a` rsat contribue a`
l’e´volution de σs (σs(turb, conv) ≈ 0). En combinant IV.3 et IV.5 cela donne :
CF = f
 rt − rsat(T )rsat(T )︸ ︷︷ ︸
Humidite´ relative
 (IV.6)
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Figure IV.3 – Evolution temporelle de l’e´cart-type σs(Total) =√
σs(turb, conv)2 + σs(rsat)2 (courbe noire) et des contributions lie´es a` rsat
(courbe verte) ainsi qu’a` la turbulence et a` la convection peu profonde (courbe
rouge).
Figure IV.4 – Vue sche´matique de l’apport de la routine d’ajustement a` la saturation
dans le sche´ma canopy. Les variables T et P correspondent a` la tempe´rature et a` la
pression. Les rapports de me´lange sont de´finis pour l’eau totale rt, l’eau liquide rl,
la vapeur d’eau rv et la vapeur d’eau saturante rsat. (t) correspond au pas de temps
actuel.
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Dans des conditions stables, la fraction nuageuse est donc directement relie´e a` l’hu-
midite´ relative. Dans notre e´tude, l’hypothe`se est faite que la fraction nuageuse sur
une maille devient significative au dela` de 15%. En utilisant l’e´quation IV.6, on en
de´duit qu’une fraction nuageuse de 15% calcule´e par le sche´ma de condensation sous-
maille d’AROME correspond a` une humidite´ relative moyenne de 98%. Dans notre
e´tude, toute la vapeur d’eau de´passant 98% de la valeur saturante est transforme´e
en eau liquide dans le sche´ma Canopy.
rl = rt − A× rsat, (IV.7)
avec A = 0.98, rl et rt les rapports de me´lange d’eau liquide et d’eau totale.
Le principe de fonctionnement du sche´ma est repre´sente´ figure IV.4. Le mode`le
atmosphe´rique AROME fournit au sche´ma de surface via le niveau de couplage (1)
les variables de tempe´rature (T ), de rapport de me´lange d’eau totale (rt) et de
pression (P ). Le sche´ma de couche limite de surface permet de calculer les profils
verticaux de ces variables entre la surface et le premier niveau mode`le. Ces profils
verticaux sont ensuite fournis en entre´e du module d’ajustement a` la saturation (2).
Le module d’ajustement a` la saturation est base´ sur la me´thode de Newton et permet
de construire les profils verticaux de rv, rl, rsat et modifie le profil de tempe´rature
en prenant en compte la libe´ration de chaleur latente (3). La glace n’est pas prise
en compte.
La pression de vapeur saturante Psat ne´cessaire au calcul du rapport de me´lange a` la
saturation rsat est calcule´e pour une atmosphe`re a` la tempe´rature T et a` la pression
P a` l’instant t. Le module d’ajustement e´tudie les changements de phase. Trois cas
de figure se pre´sentent :
- Soit rv < 0.98× rsat(t) alors il y a e´vaporation.
- Soit rv > 0.98× rsat(t) alors il y a condensation.
- Soit rv = 0.98× rsat(t) alors il n’y a pas de changement de phase.
Selon Langlois (1973), si la tempe´rature dans une maille est initialement e´gale a` T
et le contenu en vapeur a` rv tel que rv > rsat(T ), la condensation de la vapeur en
eau nuageuse re´duit le contenu en vapeur a` rsat(T ) et re´chauffe l’air jusqu’a` une
nouvelle tempe´rature T? telle que :
Cp(T? − T ) = L(rv − rsat(T?)), (IV.8)
avec L la chaleur latente et Cp la capacite´ thermique de l’air a` pression constante. Il
existe une unique valeur de T? satisfaisant la relation IV.8 et pour laquelle le syste`me
est en e´quilibre thermodynamique :
T? = T +
L
Cp
× (rv − rsat(T?)) (IV.9)
La me´thode employe´e permet une convergence rapide (Langlois, 1973) et en pratique
seulement deux ite´rations sont re´alise´es.
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3 Etude de cas
Dans cette section, les me´thodes Canopy et Diag sont e´tudie´es sur le cas de
brouillard survenu dans la nuit du 22 octobre 2012 pre´sente´ dans le chapitre III.
Cette e´tude a plusieurs objectifs :
i) Valider le comportement de la me´thode Canopy pour diagnostiquer du brouillard
sur ses niveaux
ii) Valider le comportement de la me´thode Diag pour diagnostiquer du brouillard
sur ses niveaux
iii) Evaluer la capacite´ des me´thodes a` reproduire le comportement du mode`le a`
re´solution verticale fine
Pour rappel, les caracte´ristiques des re´solutions verticales utilise´es dans ce chapitre
sont re´unies dans le tableau suivant :
Notation Nombre de niveaux verticaux 1er niveau
HR 156 1 m
LR 60 10 m
Diag 6 0.5 m
LRC 60 10 m
Canopy 6 0.5 m
Table IV.1 – Tableau re´capitulatif des expe´riences utilise´es dans ce chapitre com-
prenant les notations ainsi que les caracte´ristiques de leur re´solution verticale. Les
niveaux Canopy et Diag sont situe´s entre la surface et le premier niveau mode`le de
LR.
3.1 Comparaison des profils verticaux de tempe´rature et
d’humidite´
La tempe´rature et l’humidite´ sont des variables clefs dans la formation du brouillard.
Le brouillard e´tant purement radiatif au nord de CDG pour le cas e´tudie´, nous nous
focalisons d’abord sur cette zone. Les profils verticaux de tempe´rature et d’humidite´
moyenne au nord de CDG en condition d’atmosphe`re stable a` 2200 UTC pendant
le refroidissement radiatif sont repre´sente´s sur la Figure IV.5.
LRC simule une tempe´rature a` 10 m le´ge`rement plus chaude que LR (290.5 K
contre 290.2 K pour LR). Les tempe´ratures simule´es a` 10 m par LR et LRC sont
proches de la tempe´rature simule´e par HR (290.3 K). L’utilisation du sche´ma Canopy
ne modifie que tre`s le´ge`rement la tempe´rature a` 10 m. A 1 m, HR et LRC simulent
une tempe´rature de 288.2 K alors que le profil vertical de Diag est tre`s e´loigne´ de
HR avec une valeur a` 1 m de 286.8 K.
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Figure IV.5 – Profil vertical de tempe´rature (K) moyenne´e a` 2200 UTC sur une
zone au nord de CDG de´limite´e entre 2.4 - 2.5◦E et 49.04 - 49.1◦N. La courbe noire
repre´sente HR, la courbe rouge en trait plein LR et la courbe verte en trait plein
LRC. La courbe rouge tirete´e correspond a` la me´thode Diag et la courbe verte tirete´e
la me´thode Canopy.
Le profil d’humidite´ simule´ a` 10 m au premier niveau du mode`le atmosphe´rique
par LRC est proche de celui simule´ par HR (environ 11.5 g.kg−1 a` 10 m) (Figure
IV.6). L’humidite´ simule´e par LR est plus faible que pour LRC et HR et vaut 11.2
g.kg−1 a` 10. A 1 m, la me´thode Diag simule une humidite´ a` 9.6 g.kg−1 contrairement
a` 10.3 g.kg−1 pour HR et la me´thode Canopy. Pre`s du sol, la me´thode Canopy est
en meilleur accord avec HR que la me´thode Diag.
Les variables de tempe´rature et d’humidite´ simule´es dans le mode`le atmosphe´rique
sont le´ge`rement modifie´es lorsque Canopy est utilise´. De plus, sous le premier ni-
veau mode`le (10 m), la me´thode Canopy permet de mieux repre´senter les profils de
tempe´rature et d’humidite´ que la me´thode Diag. Pour mieux comprendre l’impact
du sche´ma Canopy sur la pre´vision du mode`le, les flux de surface sont e´tudie´s pour
les simulations LR, LRC et HR.
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Figure IV.6 – Profil vertical d’humidite´ (g.kg−1) moyenne´e a` 2200 UTC sur une
zone au nord de CDG de´limite´e entre 2.4 - 2.5◦E et 49.04 - 49.1◦N. La courbe noire
correspond a` la configuration HR, la courbe rouge en trait plein a` la simulation LR
et la courbe verte en trait plein a` la configuration LRC. La courbe rouge tirete´e
repre´sente la me´thode Diag et la courbe verte tirete´e a` la me´thode Canopy.
3.2 Comparaison des flux de surface
Les flux de surface de chaleur latente sont pre´sente´s Figure IV.7 et le Tableau
IV.2 re´pertorie les e´carts-types et les corre´lations entre les configurations LR, HR
et LRC a` 2200 UTC.
LR LRC HR
LR 1 0.4 0.5
LRC - 1 0.6
HR - - 1
Std 2.7 4.4 5.8
Table IV.2 – Ecart-type (Std en W.m−2) et matrice de corre´lation entre LR, LRC
et HR sont re´pertorie´s pour le flux de chaleur latent a` 2200 UTC.
Le flux de chaleur latente simule´ par la configuration HR est tre`s he´te´roge`ne sur
la zone de simulation. Ces he´te´roge´ne´ite´s sont prononce´es sur des petites zones tre`s
localise´es correspondant aux emplacements ou` le relief est plus marque´ (collines,
valle´es). Avec LR, les he´te´roge´ne´ite´s spatiales simule´es sur le flux de chaleur latente
sont plus faibles qu’avec HR (e´cart-type de 2.7 W.m−2 pour LR contre 5.8 W.m−2
pour HR). Lorsque Canopy est utilise´, les flux de chaleur latente sont modifie´s. Ils
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(a) LR
(b) HR
(c) LRC
Figure IV.7 – Flux de chaleur latente simule´ a` 2200 UTC par le sche´ma de surface
avec la configuration LR (a), HR (b) et LRC (c). L’altitude (m) est repre´sente´e par
les isolignes.
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sont notamment plus he´te´roge`nes que pour la simulation LR sur les zones ou` le relief
est marque´ (e´cart-type de 4.4 W.m−2 pour LRC). Des structures semblables a` celles
simule´es par HR sont simule´es par LRC. Le flux de chaleur latente simule´ par LRC
est plus proche de celui de HR que celui simule´ par LR (corre´lation de 0.5 entre
LR/HR contre 0.6 entre LRC/HR)
Les re´sultats sont similaires sur les flux de chaleur sensible (Figure IV.8) et les
flux de quantite´ de mouvement. LRC reproduit les structures de HR et les flux sont
plus marque´s sur les zones a` relief ”prononce´”. Les flux de chaleur sensible simule´s
par LR sont moins he´te´roge`nes que ceux simule´s par LRC et HR.
Ces diffe´rences sur les flux de surface peuvent s’expliquer en partie par l’altitude
des variables atmosphe´riques prises en compte dans le calcul des flux de surface.
- LRC : Flux de surface calcule´s a` partir des variables en surface et le premier
niveau Canopy (0.5 m)
- LR : Flux de surface calcule´s a` partir des variables en surface et le premier
niveau atmosphe´rique (10 m)
- HR : Flux de surface calcule´s a` partir des variables en surface et le premier
niveau atmosphe´rique (1 m)
Les flux turbulents de petite e´chelle pre´sents pendant la nuit semblent eˆtre repre´sente´s
de fac¸on similaire entre HR et LRC.
En modifiant les flux de surface, Canopy impacte indirectement la tempe´rature
et l’humidite´ simule´es par le mode`le atmosphe´rique. Cet impact semble positif sur le
cas e´tudie´ puisque les profils verticaux ainsi que les flux de surface issus de Canopy
sont proches de ceux de HR.
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(a) LR
(b) HR
(c) LRC
Figure IV.8 – Flux de chaleur sensible simule´ a` 2200 UTC par le sche´ma de surface
avec la configuration LR (a), HR (b) et LRC (c). L’altitude (m) est repre´sente´e par
les isolignes.
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3.3 Comparaison de la pre´vision du brouillard
Nous allons tout d’abord nous inte´resser a` la pre´vision et au diagnostique du
brouillard pour les configurations LR, LRC et HR ainsi que pour les me´thodes
Canopy et Diag. Un point de grille est conside´re´ sous conditions de brouillard lorsque
le contenu en eau liquide est supe´rieur a` 10−2 g.kg−1 sur le plus bas niveau d’une
configuration. Pour conside´rer une zone LVP, plus d’un pour cent des points de grille
doivent de´passer ce seuil. Le tableau suivant re´capitule ces caracte´ristiques :
LR LRC HR Diag Canopy
Brouillard
quand
LWC10m >
10−2g.kg−1
LWC10m >
10−2g.kg−1
LWC1m >
10−2g.kg−1
LWC0.5m >
10−2g.kg−1
LWC0.5m>
10−2g.kg−1
Table IV.3 – Tableau re´capitulatif de la pre´vision d’occurrence de brouillard pour
les configurations LR, LRC et HR ainsi que pour les me´thodes Canopy et Diag.
A 0000 UTC, le brouillard est de´ja` bien de´veloppe´ spatialement sur le domaine
de simulation pour LR et LRC a` 10 m (Figure IV.9). La configuration LR simule du
brouillard principalement sur une seule zone situe´e au nord de CDG. Avec LRC, la
couverture spatiale du brouillard est plus grande (11.8% de la zone de simulation sous
condition LVP pour LR contre 18.6% pour LRC), caracte´rise´e par une he´te´roge´ne´ite´
plus marque´e en comparaison a` LR (e´cart-type sur le LWC de 7.1×10−2 g.kg−1 pour
LRC contre 5.1×10−2 g.kg−1). Notamment LRC simule du brouillard a` 0000 UTC
sur une zone tre`s proche de CDG. Canopy impacte indirectement via la modification
des flux de surface l’apparition du brouillard sur la zone de simulation. Bien que le
de´veloppement spatial du brouillard simule´ par LRC se rapproche de celui pre´vu
par HR, la couverture spatiale du brouillard simule´e par HR est bien plus grande
(44.2% de la zone de simulation sous condition de brouillard).
Le but e´tant de diagnostiquer du brouillard sous le premier niveau mode`le (en
dessous de 10 m) a` l’aide des me´thodes Canopy et Diag, nous nous inte´ressons
maintenant au brouillard diagnostique´ via ces me´thodes.
A 0000 UTC, du brouillard est simule´ sur les premiers niveaux Diag et Canopy
(Figure IV.10). La matrice de corre´lation des conditions LVP a` 0000 UTC sur la
zone de simulation entre les me´thodes Diag, Canopy et HR est visible dans le Tableau
IV.4.
Diag Canopy HR
Diag 1 0.3 0.4
Canopy - 1 0.6
HR - - 1
Table IV.4 – Matrice de corre´lation entre les me´thodes Diag, Canopy et HR pour
les conditions LVP a` 0000 UTC.
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(a) LR
(b) LRC
(C) HR
Figure IV.9 – Contenu en eau liquide (g/kg) simule´ a` 10 m a` 0000 UTC par les
configurations LR (a) et LRC (b), et a` 1 m pour la configuration HR (c) superpose´
avec les vents a` 10 m. Le carre´ noir en trait plein repre´sente la zone d’e´tude de CDG.
Le carre´ noir en trait tirete´ repre´sente la zone d’e´tude au nord de CDG (CDG-N)
de´limite´e entre 2.5 - 2.6◦E et 49.1 - 49.2◦N.
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(a) canopy
(b) Diag
Figure IV.10 – Contenu en eau liquide (g/kg) simule´ a` 0000 UTC par Canopy (a)
et par la me´thode Diag (b) a` 0.5 m.
La me´thode Diag simule du brouillard sur toute la zone de simulation hormis
sur la ville de Paris ou` la tempe´rature de surface est chaude (79.5% de la zone sous
LVP). Le de´veloppement spatial du brouillard simule´ par Diag est tre`s loin de celui
pre´vu par HR (Figure IV.9). La corre´lation entre Diag/HR est seulement de 0.3 pour
les conditions LVP (Tableau IV.4). Sur le niveau a` 0.5 m de Canopy, le brouillard
simule´ est comparable a` celui mode´lise´ par HR en terme de de´veloppement spa-
tial et temporel (corre´lation de 0.6 entre Canopy/HR, tableau IV.4). Les structures
horizontales des zones LVP sont similaires, caracte´rise´es par une he´te´roge´ne´ite´ du
brouillard marque´e sur la zone de simulation. Contrairement a` la me´thode Diag,
Canopy semble reproduire le comportement physique du mode`le avec une re´solution
verticale fine. Cependant, l’eau liquide diagnostique´e sur les niveaux Canopy n’est
pas vue par la physique du mode`le atmosphe´rique, il n’y a pas d’interaction avec le
rayonnement, l’eau liquide n’est pas transporte´e par la dynamique et par la turbu-
lence. En conse´quence, le contenu en eau liquide est plus faible d’un facteur deux
avec la me´thode Canopy compare´ a` celui simule´ par HR en moyenne sur la zone de
simulation a` 0000 UTC.
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3.4 Etude de la pre´vision du brouillard en fonction de la
zone d’e´tude
Nous avons vu que le brouillard se cre´e d’abord au nord de CDG (note´ CDG-N
par la suite) avant d’apparaitre sur l’ae´roport de CDG. Sur la zone CDG-N (Figure
IV.9 carre´ tirete´) le brouillard se cre´e radiativement, alors que sur CDG l’apparition
du brouillard est en partie impacte´e par l’advection (voir la section 3 de l’article du
chapitre III). Nous avons donc e´tudie´ la qualite´ de la pre´vision du brouillard pour
les me´thodes Diag et Canopy en fonction de la zone ge´ographique.
3.4.1 Phase de formation du brouillard
Nous nous inte´ressons tout d’abord a` la phase de formation du brouillard. Des
profils verticaux de contenu en eau liquide moyen sont re´alise´s au de´but de l’appa-
rition du brouillard sur les zones de CDG-N (a` 2100 UTC) et CDG (a` 2351 UTC)
(Figure IV.11).
(a) CDG-N
(b) CDG
Figure IV.11 – Profils verticaux de LWC a` 2100 UTC sur CDG-N (a) et a` 2351
UTC sur CDG (b) pour les simulations LR (courbe rouge), HR (courbe noire) et LRC
(courbe verte en trait plein). Le profil vertical via la me´thode Diag est repre´sente´ par
la courbe rouge en pointille´ et la me´thode canopy par la courbe verte en pontille´.
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Sur CDG-N a` 2100 UTC, de l’eau liquide (LWC) est simule´e a` 10 m par la
configuration HR, ce qui n’est pas le cas pour LR et LRC. En revanche, du LWC
est diagnostique´ sur les niveaux des me´thodes Diag et Canopy. Le comportement
typique de la formation d’un brouillard radiatif est simule´ sous le premier niveau
mode`le via les deux me´thodes, a` savoir que la saturation a lieu en premier sur les
niveaux proches de la surface.
Sur CDG, le LWC est simule´ en premier sur les niveaux atmos-phe´riques de
LRC avant qu’il ne soit diagnostique´ sur les niveaux de Canopy. L’apparition du
brouillard sur CDG est impacte´e et favorise´e par des circulations locales (cf chapitre
III). Or, l’advection n’est pas repre´sente´e dans le sche´ma Canopy, ce qui explique
en partie pourquoi le brouillard apparaˆıt d’abord a` 10 m dans la simulation LRC.
De`s lors que de l’eau liquide est mode´lise´e sur le premier niveau mode`le, Canopy
en cre´e e´galement car il est force´ avec l’humidite´ totale du mode`le atmosphe´rique.
Dans ce cas, Canopy ne permet pas d’ame´liorer la pre´vision de la formation du
brouillard. Sur les niveaux Diag, de l’eau liquide est simule´e avant qu’elle le soit
sur le premier niveau de LR. La diffe´rence sur l’heure de formation est de 1h15
comparable a` l’erreur commise par Canopy. Cependant, le contenu en eau liquide a`
1 m est dix fois plus important que celui pre´vu par HR.
LR LRC HR Diag Canopy
CDG 0045 0015 2230 2106 0012
CDG-N 2051 2145 1848 1736 1900
Table IV.5 – Tableau re´capitulatif de l’heure d’apparition (UTC) du premier point
de grille sous condition LVP a` CDG et CDG-N pour les configurations LR, LRC,
HR et les me´thodes Diag et Canopy.
Canopy impacte l’heure de formation du brouillard simule´e par le mode`le atmosphe´rique
a` 10 m (Tableau IV.5). L’apparition du brouillard par LRC est retarde´e d’envi-
ron une heure a` CDG-N et avance´e de trente minutes a` CDG par rapport a` LR.
L’he´te´roge´ne´ite´ spatiale du brouillard est e´tudie´e sur les zones CDG-N et CDG (Fi-
gure IV.12). On remarque que le de´veloppement spatial du brouillard a` 10 m n’est
pas impacte´e par l’utilisation de Canopy (Figure IV.12).
Sur CDG-N, le de´veloppement spatial et temporel du brouillard diagnostique´ sur
le niveau a` 0.5 m de Canopy est tre`s proche de celui mode´lise´ par HR, contrairement
a` ce que pre´voit la me´thode Diag. LRC diagnostique du brouillard sur le premier
niveau Canopy (a` 0.5 m) 2h45 avant que le brouillard n’apparaisse sur le premier
niveau mode`le (10 m).
En revanche sur CDG, l’heure d’apparition du brouillard est identique entre
le premier niveau Canopy a` 0.5 m et LRC a` 10 m mais est en meilleur accord
avec HR en comparaison a` LR (Figure IV.12). L’e´volution temporelle de la visibilite´
moyenne sur CDG est proche entre HR et LRC (Figure IV.13). Le de´but de l’e´pisode
de brouillard simule´ par HR (entre 2230 et 0000 UTC) n’est pas repre´sente´ via le
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niveau Canopy a` 0.5 m ni sur le niveau atmosphe´rique LRC a` 10 m. La re´solution
verticale de LRC n’est pas assez fine pour repre´senter les circulations catabatiques
simule´es par HR (voir chapitre III). De plus, Canopy ne permet pas de les repre´senter
car le sche´ma ne prend pas en compte l’advection. L’heure de de´but de la LVP est
cependant ame´liore´e de 30 minutes avec l’utilisation du sche´ma Canopy par rapport
a` LR.
(a) CDG-N
(b) CDG
Figure IV.12 – Evolution temporelle du pourcentage de point de grille au sol sous
condition de brouillard a` CDG pour HR (courbe noire), LR (courbe rouge) et LRC
(courbe verte) sur les zones CDG-N (a) et CDG (b). Les droites verticales sur (b)
en pointille´, tirete´e et trait plein correspondent respectivement au moment ou` 10%,
50% et 100% des observations sont sous conditions de brouillard.
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Figure IV.13 – Evolution temporelle de la visibilite´ moyenne (m) observe´e et de son
e´cart type (courbe grise), avec la visibilite´ moyenne´e sur la zone de CDG pour LR
(courbe rouge), LRC (courbe verte) et HR (courbe noire). Les calculs de visibilite´
pour LR, LRC et HR sont effectue´s avec les relations P16 (voir section 4.3 du
chapitre III).
3.4.2 Phase mature et de dissipation
Les brouillards simule´s par LR et LRC sont de densite´ identique (Figure IV.14)
et de de´veloppement vertical similaire. Une fois le brouillard cre´e´, les processus
dominants lie´s au de´veloppement vertical sont situe´s au sommet de la couche de
brouillard pour le refroidissement radiatif, et au sein de la couche de brouillard pour
le me´lange vertical et la se´dimentation. A ce stade, la surface ne joue plus un roˆle
primordial sur le de´veloppement du brouillard. Le sche´ma Canopy est couple´ avec
l’humidite´ totale du premier niveau atmosphe´rique. Comme de l’eau liquide est de´ja`
simule´e sur le premier niveau mode`le, le brouillard diagnostique´ sur les niveaux
Canopy est pilote´ par la pre´sence de brouillard sur le niveau de couplage.
Concernant la phase de dissipation, l’utilisation du sche´ma de surface Canopy n’im-
pacte pas la dissipation du brouillard a` 10 m sur CDG, l’heure de dissipation est
identique entre LR et LRC (Figure IV.12). De plus, la dissipation du brouillard est
identique entre le premier niveau Canopy a` 0.5 m et le premier niveau atmosphe´rique
a` 10 m de LRC. Au contraire, la dissipation est diffe´rente entre LRC et Canopy sur
la zone CDG-N. Le niveau Canopy a` 0.5 m suit bien le comportement simule´ par
la configuration HR, le brouillard commence a` se dissiper sur les niveaux les plus
proches du sol en premier. Pre`s du sol, la dissipation est pilote´e par le re´chauffement
de la surface et la turbulence ainsi cre´e´e. Canopy permet de mieux prendre en compte
des modifications des flux de surface lie´es au re´chauffement radiatif.
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Figure IV.14 – Evolution temporelle du contenu en eau inte´gre´ (g.m−2) sur les
460 premier me`tres pour les re´solutions verticales LR (courbe rouge), LRC (courbe
verte) et HR (courbe noire).
3.5 Conclusion de l’e´tude de cas
Au nord de CDG, le brouillard est purement radiatif et l’heure d’apparition du
brouillard diagnostique´ par la me´thode Canopy est proche de celle simule´e par HR.
En revanche, le brouillard diagnostique´ par la me´thode Diag pre´sente une diffe´rence
importante par rapport a` HR (Diag a 1h15 d’avance sur HR). L’utilisation du
sche´ma de surface Canopy ame´liore e´galement la simulation LR concernant les pro-
fils verticaux de tempe´rature et d’humidite´. Sur la zone de CDG, le brouillard est
un cas d’advection-rayonnement. L’utilisation du sche´ma Canopy (simulation LRC)
ame´liore de 30 minutes l’apparition du brouillard a` 10 m par rapport a` LR. Cepen-
dant, le brouillard diagnostique´ sur Canopy n’ame´liore pas la pre´vision par rapport
a` LRC. L’apparition du brouillard est caracte´rise´e par des circulations locales qui
ne sont pas repre´sente´es par le sche´ma de surface Canopy.
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4 Etude statistique
La me´thode Canopy s’est ave´re´e utile pour la pre´vision de brouillard radiatif a`
travers l’e´tude de cas pre´sente´e dans la section pre´ce´dente. En revanche, la me´thode
Diag est tre`s e´loigne´e du comportement de HR, cette me´thode n’a pas e´te´ teste´e sur
l’hiver. La me´thode Canopy a e´te´ e´value´e sur la saison hivernale allant d’octobre 2011
a` mars 2012 sur la base de pre´visions nume´riques comprenant une se´rie d’expe´rience
a` 24 heures d’e´che´ance initialise´es a` 1200 UTC. L’apport de la me´thode Canopy
est e´value´ par rapport aux configurations LR et HR utilise´es dans la partie 3b de
l’article du chapitre III. Nous avons vu au cours de l’e´tude de cas, que Canopy a
un impact diffe´rent selon la zone e´tudie´e. Les zones CDG-N et CDG (Figure IV.9)
sont donc utilise´es pour cette e´valuation sur la saison hivernale. Les e´pisodes de
brouillard simule´s en commun entre les diffe´rentes me´thodes sont utilise´s dans cette
section. Cela correspond a` 45 cas de brouillard sur CDG-N et 31 e´pisodes sur CDG.
Cette e´tude a pour objectifs :
i) Evaluer statistiquement l’apport du sche´ma de surface Canopy pour la pre´vi-
sion du brouillard
ii) Evaluer statistiquement l’apport de Canopy a` diagnostiquer du brouillard
iii) Valider la capacite´ de la me´thode Canopy a` simuler du brouillard sous diffe´ren-
tes conditions me´te´orologiques
iv) Confirmer ou non les re´sultats obtenus lors de l’e´tude de cas
v) Apporter des re´ponses pour une utilisation en ope´rationnelle de la me´thode
Canopy
4.1 Fre´quence d’occurrence du brouillard
Sur la saison hivernale 2011-2012, le nombre de brouillards simule´s sur CDG
par LR et LRC est sensiblement identique (Tableau IV.6). Les 34 e´pisodes simule´s
par LR le sont e´galement pour LRC. Les e´pisodes pre´vus par LR et LRC sont
e´galement diagnostique´s par Canopy. Seul un e´pisode supple´mentaire est diagnos-
tique´ par Canopy. La me´thode Canopy ne permet donc pas de diagnostiquer les
e´pisodes supple´mentaires simule´s par HR sur la zone CDG.
Table IV.6 – Nombre d’e´pisodes de brouillard simule´s par LR, LRC, HR et Canopy
sur les zones CDG et CDG-N.
LR HR LRC CAN
CDG 34 49 35 36
CDG-N 60 125 61 80
Au contraire, sur CDG-N, le nombre d’e´pisode diagnostique´ par la me´thode
Canopy est plus important que celui simule´ par LRC, respectivement 80 contre 61
e´pisodes. Ces e´pisodes supple´mentaires sont tous caracte´rise´s par un faible de´velop-
pement spatial, ils recouvrent en moyenne 13% de la zone CDG-N. Avec HR, 125
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e´pisodes de brouillard sont simule´s sur CDG-N durant la saison hivernale, soit 64
de plus que LRC et 45 de plus que Canopy. Il faut noter que les brouillards simule´s
en plus par HR sont e´galement de faible couverture spatiale : ils recouvrent en
moyenne 12% de la zone CDG-N. On peut en conclure que le nombre de brouillards
diagnostique´s par la me´thode Canopy est en meilleur accord avec celui pre´vu par
HR. La me´thode Canopy permet de simuler davantage de brouillards locaux comme
le fait la configuration HR.
4.2 Impact de Canopy sur l’heure de formation et de dissi-
pation
4.2.1 Sur CDG-N
Les 45 cas simule´s par LR, LRC, HR et Canopy correspondent a` 315, 339, 367 et
426 heures de brouillard respectivement. La dure´e totale de brouillard est donc aug-
mente´e en utilisant le sche´ma de surface Canopy. Le nombre d’heures sous condition
de brouillard simule´ par Canopy est en meilleur accord avec HR que LR et LRC.
Figure IV.15 repre´sente la diffe´rence d’heure de formation entre LR, LRC, HR et
la me´thode Canopy. Sur CDG-N, l’heure de formation du brouillard sur leur premier
niveau respectif est avance´e en moyenne de deux heures avec HR par rapport a` LR.
L’heure de formation du brouillard est pour 71% des cas impacte´e significativement
par la re´solution verticale fine (±30 minutes). Lorsque le sche´ma de surface Ca-
nopy est utilise´ (LRC), l’heure d’apparition du brouillard au premier niveau mode`le
d’AROME (10 m) est avance´e de 20 minutes en moyenne par rapport a` LR. Pour 58%
des cas simule´s avec LRC, la diffe´rence d’heure de formation avec LR est supe´rieure
a` ±30 minutes. En e´tudiant le diagnostique du brouillard sur les niveaux Canopy,
l’heure de formation du brouillard est encore avance´e en moyenne de 30 minutes
par rapport a` LRC. De plus, la diffe´rence d’heure de formation diagnostique´e par
Canopy est supe´rieure a` ±30 minutes pour 48% des cas en comparaison a` LRC.
Pour les cas d’affaissement de stratus, 67% des e´pisodes de brouillard simule´s par
LRC ont une diffe´rence d’heure de formation infe´rieure a` ±1 heure par rapport a` LR.
Pour les brouillards radiatifs, 50% des cas ont une diffe´rence d’heure de formation
supe´rieure a` ±1 heure.
Avec la me´thode Canopy, l’heure de formation est diagnostique´e 50 minutes en
avance par rapport a` LR. Bien que l’heure de formation du brouillard diagnostique´e
par Canopy se rapproche de la simulation HR, la configuration HR est encore en
avance d’environ 1h15 sur le diagnostique de Canopy. Le biais simule´ entre LR et HR
semble donc eˆtre en partie corrige´ par le diagnostique du brouillard sur les niveaux
Canopy.
La diffe´rence d’heure de dissipation entre LR, LRC, HR et Canopy est repre´sente´e
figure IV.16. 94% des e´pisodes sont dissipe´s avec une diffe´rence de ± 1 heure entre
LR et HR mais en moyenne la diffe´rence est faible (15 minutes apre`s pour HR). La
diffe´rence d’heure de dissipation entre LR et LRC est pour 76% des cas infe´rieure a`
20 minutes. L’heure de dissipation diagnostique´e sur Canopy est proche de celle de
LR pour 55% des cas (infe´rieure a` 20 minutes) et ne corrige pas le biais simule´ par
LR par rapport a` HR.
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(a) LR-LRC (b) LR-LRC Zoom
(c) LRC-can (d) LRC-can Zoom
(e) LR-can (f) HR-can
(g) LR-HR (h) LR-HR Zoom
Figure IV.15 – Distribution en nombre de cas de la diffe´rence d’heure de formation
du brouillard (en heure ou minute) sur la zone de CDG-N entre LR et LRC (a-b),
entre LRC et Canopy (c-d), entre LR et Canopy (e), entre HR et Canopy (f) et
entre LR et HR (g-h). Les valeurs positives correspondent a` l’apparition plus toˆt
du brouillard pour LRC (a-b), pour Canopy (c-d-e-f) ou pour HR (g-h). La droite
verticale rouge correspond a` la diffe´rence d’heure de formation moyenne.
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(a) LR-LRC (b) LR-LRC Zoom
(c) LR-can (d) LR-can Zoom
(e) HR-can (f) HR-can Zoom
(g) LR-HR (h) LR-HR Zoom
Figure IV.16 – Distribution en nombre de cas de la diffe´rence d’heure de dissipation
du brouillard (en heure et minute) sur la zone de CDG-N entre LR et LRC (a-b),
entre LR et Canopy (c-d), entre HR et Canopy (e-f) et entre LR et HR (g-h). Les
valeurs positives correspondent a` la dissipation plus toˆt du brouillard pour LRC (a-
b), Canopy (c-d-e-f) ou HR (g-h). La droite verticale rouge correspond a` la diffe´rence
d’heure de dissipation moyenne.
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4.2.2 Sur CDG
Sur CDG, 31 e´pisodes de brouillard sont simule´s en commun entre LR, LRC,
HR et Canopy. La dure´e totale du brouillard est respectivement de 191, 200, 207,
197 heures. Avec le sche´ma de surface Canopy, la dure´e totale sous condition de
brouillard est le´ge`rement augmente´e et se rapproche de celle simule´e par HR. Le
temps sous condition de brouillard est similaire entre LRC et Canopy contrairement
a` ce qui a e´te´ vu dans le paragraphe pre´ce´dent ou` la dure´e totale de brouillard e´tait
plus grande avec Canopy.
Utiliser une re´solution verticale plus fine sur CDG avance d’une heure en moyenne
l’heure de formation du brouillard (Figure IV.17). Pour LRC, 90% des e´pisodes de
brouillard sont simule´s avec une diffe´rence d’heure de formation infe´rieure a`±1 heure
par rapport a` LR. Cette distribution posse`de un maximum a` +10 minutes. 39% des
e´pisodes simule´s par LRC posse`dent une heure de formation identique a` celle pre´vue
par LR. L’inclusion du sche´ma de couche limite de surface impacte significativement
l’heure de formation pour uniquement 22% des cas de brouillard sur CDG (diffe´rence
supe´rieure a` ±30 minutes entre LR et LRC). L’heure de formation du brouillard
diagnostique´e par Canopy est pour 58% des cas identique a` LRC. Sauf pour un cas,
la totalite´ des e´pisodes pre´vus par Canopy sont diagnostique´s avec une heure de
formation infe´rieure a` ±30 minutes par rapport a` LRC et 87% sont infe´rieures a`
±10 minutes.
Pour la majorite´ des cas (80%), l’utilisation de Canopy n’a pas d’impact signi-
ficatif sur l’heure de formation du brouillard et ne permet pas de corriger le biais
simule´ par LR par rapport a` HR.
Concernant la dissipation, HR dissipe 90% de ses e´pisodes en moyenne une heure
avant LR et 70% des e´pisodes sont dissipe´s avec une diffe´rence infe´rieure a` ± 20
minutes. Pour la majorite´ des cas, la re´solution verticale a peu d’impact sur l’heure
de dissipation. Avec le sche´ma de surface Canopy, 75% des e´pisodes sont dissipe´s
a` ±10 minutes d’e´cart avec LR. L’heure de dissipation diagnostique´e par Canopy
est infe´rieure a` ±10 minutes pour 70% des cas en comparaison a` LRC. La me´thode
Canopy n’a pas d’impact significatif sur l’heure de dissipation du brouillard sur
CDG.
En re´sume´, les re´sultats obtenus lors de l’e´tude de cas sont confirme´s sur une saison
hivernale. A savoir que, l’impact du diagnostique de brouillard inclus dans Canopy
est plus important sur la zone CDG-N que sur CDG. Il a e´te´ montre´ sur CDG
que l’apparition du brouillard peut eˆtre impacte´e par des circulations locales et ne
sont pas repre´sente´es par le sche´ma Canopy. Canopy a un impact significatif sur la
pre´vision du brouillard lorsque celui-ci est cre´e´ de fac¸on radiative (majoritairement
a` CDG-N), et un impact plus faible lorsque celui-ci est accompagne´ de phe´nome`nes
advectifs (CDG).
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(a) LR-LRC (b) LR-LRC Zoom
(c) LRC-can (d) LRC-can Zoom
(e) HR-can (f) HR-can Zoom
(g) LR-HR (h) LR-HR Zoom
Figure IV.17 – Distribution en nombre de cas de la diffe´rence d’heure de formation
du brouillard (en heure et minute) sur la zone de CDG entre LR et LRC (a-b),
entre LRC et Canopy (c-d), entre HR et Canopy (e-f) et entre LR et HR (g-h). Les
valeurs positives correspondent a` formation plus toˆt du brouillard pour LRC (a-b),
Canopy (c-d-e-f) ou HR (g-h). La droite verticale rouge correspond a` la diffe´rence
d’heure de formation moyenne.
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(a) LR-LRC (b) LR-LRC Zoom
(c) HR-can (d) HR-can Zoom
(e) LRC-can (f) LRC-can Zoom
(g) LR-HR (h) LR-HR Zoom
Figure IV.18 – Distribution en nombre de cas de la diffe´rence d’heure de dissipation
du brouillard (en heure et minute) sur la zone de CDG entre LR et LRC (a-b), entre
HR et Canopy (c-d), entre LRC et Canopy (e-f) et entre LR et HR (g-h). Les valeurs
positives correspondent a` dissipation plus toˆt du brouillard pour LRC (a-b), Canopy
(c-d-e-f) ou HR (g-h). La droite verticale rouge correspond a` la diffe´rence d’heure
de dissipation moyenne.
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4.2.3 De´calage temporel de formation du brouillard entre CDG-N et
CDG
Sur les 45 e´pisodes simule´s sur CDG-N en commun entre LR, LRC, HR et Ca-
nopy, 29 d’entre eux sont simule´s aussi sur la zone CDG durant la meˆme nuit. Nous
utilisons ces 29 e´pisodes pour e´tudier le de´veloppement spatial du brouillard entre
les deux zones CDG-N et CDG (Figure IV.19). Avec toutes les configurations, le
brouillard est ge´ne´ralement simule´ en premier sur CDG-N (pour plus de 95% des
cas). Pour LR et LRC, le brouillard apparaˆıt en premier sur CDG-N et met en
moyenne 2.5 heures avant de se former sur CDG. Avec HR, le brouillard met 3.7
heures pour s’e´tendre entre CDG-N et CDG. La vitesse de de´veloppement spatial
du brouillard simule´e sur Canopy est en accord avec HR et vaut 3.9 heures. Cela
confirme la capacite´ du diagnostique de Canopy a` mieux repre´senter les he´te´roge´ne´ite´s
spatiales du brouillard.
Figure IV.19 – Distribution en nombre de cas de la diffe´rence d’heure de formation
du brouillard (en heure) entre les zones CDG-N et CDG pour LR (gris), LRC (vert),
canopy (noir) et HR (bleu). Les valeurs positives correspondent a` la formation du
brouillard en premier sur CDG-N. Les droites verticales correspondent a` la diffe´rence
d’heure moyenne pour LR (rouge trait plein), LRC (rouge trait tirete´), HR (orange
trait plein) et Canopy (orange trait tirete´).
4.3 Qualite´ de la pre´vision du brouillard
Dans cette section nous e´valuons la qualite´ de la pre´vision du brouillard. Dans
un premier temps la configuration HR est prise comme re´fe´rence ou ”re´alite´” et
l’e´tude est re´alise´e sur CDG-N et CDG. Dans un second temps les configurations
LR, LRC, HR et Canopy sont compare´es aux observations disponibles sur CDG.
La qualite´ de la pre´vision est calcule´e avec le Frequency Bias Index (FBI) et le
Critical Sucess Index (CSI). GD est utilise´ pour les bonnes de´tections, FA pour les
fausses alarmes et BD pour les non de´tections. Les scores sont calcule´s comme suit :
101
FBI = GD + FA
GD +ND (IV.10)
CSI = GD
GD +ND + FA (IV.11)
Sur CDG-N, HR simule 125 e´pisodes de brouillard durant l’hiver 2011-2012. LR,
LRC et Canopy simulent moins d’e´pisodes que HR avec un FBI de 0.48, 0.49, et
0.65 respectivement (Tableau IV.7). Le FBI de Canopy est en meilleur accord avec la
configuration HR que LR et LRC. Bien que Canopy diagnostique plus d’e´pisodes en
commun avec HR, le score CSI n’est pas ame´liore´ car Canopy diagnostique davantage
de fausses alarmes (brouillard non simule´ par HR). Le score CSI est de 0.4, 0.39 et
0.38 pour les configurations LR, LRC et Canopy.
Table IV.7 – Comparaison de la qualite´ de la pre´vision entre LR, LRC et Canopy
en utilisant HR comme re´fe´rence sur CDG-N. Voir la section 4.3 pour le calcul des
scores : Frequency Bias Index (FBI) et Critical Success Index (CSI).
Ev. pre´vu Ev. pre´vu par HR Total FBI CSI
Yes No
LR Yes 53 7 60 0.48 0.4
No 72 – –
LRC Yes 52 9 61 0.49 0.39
No 73 – –
Canopy Yes 57 24 81 0.65 0.38
No 68 – –
Sur CDG, HR simule 49 e´pisodes de brouillard contrairement a` 33, 34 et 35 cas
pour LR, LRC et Canopy (Tableau IV.8). Le nombre de cas pre´vu entre LR, LRC
et Canopy est proche. Le score FBI est tout de meˆme le´ge`rement ame´liore´ avec la
me´thode Canopy et vaut 0.71, au lieu de a` 0.69 et 0.67 pour LRC et LR. Cependant,
Canopy diagnostique plus de ”fausses alarmes” (brouillard non pre´vu par HR) que
LRC et LR ce qui lui procure un score CSI plus faible : 0.59 pour Canopy compare´
a` 0.63 et 0.64 pour LRC et LR.
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Table IV.8 – Comparaison de la qualite´ de la pre´vision entre LR, LRC et Canopy
en utilisant HR comme re´fe´rence sur CDG. Voir la section 4.3 pour le calcul des
scores : Frequency Bias Index (FBI) et Critical Success Index (CSI).
Ev. pre´vu Ev. pre´vu par HR Total FBI CSIYes No
LR Yes 32 1 33 0.67 0.64No 17 – –
LRC Yes 32 2 34 0.69 0.63No 17 – –
Canopy Yes 31 4 35 0.71 0.59No 18 – –
Sur CDG, 40 e´pisodes de brouillard ont e´te´ observe´s durant l’hiver 2011-2012. Il
a e´te´ montre´ dans de chapitre III que la qualite´ de la pre´vision sur CDG n’est pas
ame´liore´e avec une re´solution verticale plus fine a` cause des fausses alarmes simule´es
en plus. Pour LRC, la qualite´ de la pre´vision est identique a` celle de LR, a` savoir un
FBI de 0.85 et un score de 0.37 (Tableau IV.9). Le diagnostique de brouillard par
Canopy ame´liore tre`s le´ge`rement le FBI (0.88) mais le CSI diminue le´ge`rement. Sur
CDG, la sche´ma de surface Canopy ne semble pas permettre d’ame´liorer significati-
vement la qualite´ de la pre´vision du brouillard.
L’heure de formation est tout de meˆme ame´liore´e en moyenne avec les configu-
rations LRC et Canopy par rapport a` LR. Pour LR, l’erreur d’heure de formation
est en moyenne d’une heure en retard par rapport aux observations contrairement a`
30 minutes pour LRC et Canopy (Figure IV.20). Le sche´ma de surface Canopy n’a
pas d’impact significatif sur l’heure de dissipation du brouillard sur CDG (Figure
IV.21).
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Table IV.9 – Comparaison de la qualite´ de la pre´vision entre LR, LRC, HR et
Canopy par rapport aux observations disponibles sur CDG. Voir la section 4.3 pour
le calcul des scores : Frequency Bias Index (FBI) et Critical Success Index (CSI).
Event forecasted Event observed Total FBI CSIYes No
LR Yes 20 13 33 0.85 0.37No 20 – –
HR Yes 24 25 49 1.22 0.37No 16 – –
LRC Yes 20 14 34 0.85 0.37No 20 – –
Canopy Yes 20 15 35 0.88 0.36No 20 – –
(a) Obs-LR (b) Obs-LRC
(c) Obs-HR (d) Obs-can
Figure IV.20 – Distribution en nombre de cas de l’erreur d’heure de formation du
brouillard sur CDG (en heure) pour les configurations LR, LRC, HR et Canopy. Les
valeurs positives correspondent a` formation plus toˆt du brouillard pour la simulation
par rapport aux observations. La droite verticale rouge correspond a` l’erreur d’heure
de formation moyenne.
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(a) Obs-LR (b) Obs-LRC
(c) Obs-HR (d) Obs-can
Figure IV.21 – Distribution en nombre de cas de l’erreur d’heure de dissipation du
brouillard sur CDG (en heure) pour les configurations LR, LRC, HR et Canopy. Les
valeurs positives correspondent a` la dissipation plus toˆt du brouillard pour la simu-
lation par rapport aux observations. La droite verticale rouge correspond a` l’erreur
d’heure de dissipation moyenne.
5 Conclusion et discussions
Deux me´thodes ont e´te´ teste´es dans ce chapitre afin de diagnostiquer l’apparition
du brouillard en surface. Ces me´thodes sont utilise´es avec la configuration LR qui
posse`de une re´solution verticale laˆche (premier niveau a` 10 m). L’objectif principal
de ces me´thodes est de repre´senter en dessous de 10 m l’apparition du brouillard
comme peut le faire un mode`le avec une re´solution verticale fine (HR).
La premie`re me´thode est purement diagnostique (Diag) base´e sur les travaux
de Geleyn (1988). Les niveaux Diag sont situe´s entre le premier niveau LR et la
surface. La deuxie`me me´thode utilise le sche´ma pronostique de couche limite de
surface Canopy (Masson and Seity, 2009), la pre´vision LR est modifie´e via les flux
de surface issus de Canopy, l’expe´rience est note´e LRC. Les niveaux Canopy sont
situe´s entre le premier niveau LRC et la surface. L’apport de ces deux me´thodes
a e´te´ analyse´ sur l’e´pisode de brouillard survenu dans la nuit du 22 octobre 2012.
Puis, la me´thode Canopy a e´te´ teste´e sur l’hiver 2011-2012.
L’e´tude de cas a permis de montrer que la me´thode Canopy a un impact impor-
tant sur la pre´vision du brouillard dans les cas radiatifs. Ainsi, au nord de CDG ou`
le brouillard se forme par des processus radiatifs, l’heure d’apparition du brouillard
diagnostique´ par la me´thode Canopy est proche de celle simule´e par HR. En re-
vanche, le brouillard diagnostique´ par la me´thode Diag pre´sente une diffe´rence im-
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portante par rapport a` HR (Diag a 1h15 d’avance sur HR). L’utilisation du sche´ma
de surface Canopy permet e´galement d’ame´liorer la description des profils verti-
caux de tempe´rature, d’humidite´. Canopy accroˆıt l’he´te´roge´ne´ite´ spatiale des flux
de surface et notamment sur les zones ou` le relief est le plus prononce´. Sur la zone de
CDG, l’utilisation du sche´ma Canopy (simulation LRC) ame´liore de 30 minutes l’ap-
parition du brouillard par rapport a` LR. Cependant, le brouillard diagnostique´ sur
Canopy n’ame´liore pas la pre´vision par rapport a` LRC. L’apparition du brouillard
sur CDG e´tant caracte´rise´e par des circulations locales qui ne sont pas repre´sente´es
avec le sche´ma de surface Canopy.
La me´thode Canopy a e´te´ e´value´e statistiquement sur l’hiver 2011-2012 a` la fois
sur la CDG-N et CDG. Le nombre de brouillards simule´s par toutes les configu-
rations sur CDG-N est plus important qu’a` CDG. De plus, les brouillards locaux
diagnostique´s par Canopy sont plus nombreux que pour LR et LRC. Les confi-
gurations LR et LRC ne simulent pas assez de brouillards par rapport a` HR. Le
diagnostique de brouillard par Canopy permet de re´duire biais et notamment sur
CDG-N. Cependant, la qualite´ de la pre´vision n’est pas change´ par l’utilisation de
Canopy.
Sur l’hiver, le sche´ma Canopy n’a pas d’impact significatif sur l’heure de dissi-
pation. Sur CDG-N, l’heure de formation diagnostique´ par Canopy est avance´e de
50 minutes ce qui est en meilleur accord avec l’heure de formation pre´vue par HR.
Il serait inte´ressant d’e´tudier l’ajout d’un terme advectif issu du mode`le atmosphe´rique
dans Canopy afin de repre´senter les circulations.
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Chapitre V
Conclusions et perspectives
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1 Rappel des objectifs
Le brouillard est un phe´nome`ne de petite e´chelle, pilote´ par de nombreux proces-
sus (microphysique, dynamique, radiatif et turbulent) ce qui fait de lui un phe´nome`ne
complexe a` pre´voir. Bien que les avance´es technologiques re´centes permettent d’uti-
liser des mode`les de plus en plus de´taille´s, le brouillard reste un phe´nome`ne diffi-
cile a` pre´voir d’un point de vu spatial et temporel. Cependant, le brouillard a un
fort impact social. Les gouttelettes en suspension dans l’atmosphe`re induisent une
re´duction de la visibilite´. Les conditions de faibles visibilite´s impactent les transports
et notamment les ae´roports, qui en pre´sence de brouillard diminuent la fre´quence
d’atterrissage/de´collage jusqu’a` un facteur deux pour des raisons de se´curite´. En cas
de forte aﬄuence, l’ae´roport peut eˆtre sature´ ce qui va entraˆıner des retards et/ou
suppression de vol et induire une perte e´conomique importante. C’est pourquoi, les
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ae´roports sont en particulier demandeurs de pre´visions de brouillard fiables pour
ge´rer au mieux le trafic ae´rien.
Les e´tudes re´alise´es dans cette the`se se situent sur l’ae´roport Paris Charles-de-Gaulle
(CDG), ou` des donne´es me´te´orologiques de´taille´es (profil de tempe´rature 2 a` 30 m,
intensite´ et direction du vent a` 10 m, rayonnement infra-rouge visible, humidite´
relative, hauteur de plafond nuageux et 12 mesures de visibilite´ horizontale) sont
disponibles. Roquelaure et al. (2009) ont montre´ que les brouillards de type radiatif
(classification selon Tardif and Rasmussen (2007)) sont majoritaires sur l’ae´roport
CDG. Ceci e´tant confirme´ par notre e´tude sur un hiver, un brouillard de type radiatif
a e´te´ choisi comme cas d’e´tude dans ce travail de the`se. Pour que le mode`le de
pre´vision du temps puisse mieux repre´senter les processus de fine e´chelle pre´sents
lors de la formation de brouillard radiatif, il doit eˆtre utilise´ avec une re´solution fine
pre`s du sol. La premie`re partie de la the`se traite l’impact de la re´solution verticale
dans le mode`le a` me´so-e´chelle AROME. Cependant, utiliser une re´solution verticale
fine pre`s du sol ne peut pas eˆtre envisage´e sur un grand domaine de simulation en
ope´rationnel a` cause du surcouˆt nume´rique important. Dans une deuxie`me partie,
le travail de the`se se focalise sur l’e´tude de deux me´thodes nume´riques alliant une
re´solution fine pre`s de la surface sans pour autant augmenter le temps de calcul.
2 Conclusions Ge´ne´rales
L’impact de la re´solution verticale a e´te´ e´tudie´ sur un cas puis e´value´ sur une sai-
son hivernale avec le mode`le AROME. Trois re´solutions verticales diffe´rentes note´es
LR (60 niveaux), MR (90 niveaux) et HR (156 niveaux) ont e´te´ utilise´es lors de ces
e´tudes.
L’e´pisode de brouillard radiatif apparu durant la nuit du 22 au 23 octobre 2012 a`
CDG a e´te´ utilise´ comme cas d’e´tude. La re´solution verticale proche de la surface
a un impact fort sur la formation du brouillard. Elle impacte l’heure de forma-
tion et le de´veloppement spatial du brouillard. Elle permet e´galement une meilleure
repre´sentation des processus lie´s a` la formation du brouillard. La re´solution verticale
fine simule des brouillards spatialement plus he´te´roge`nes que les re´solutions LR et
MR. De plus, HR est en meilleur accord avec les observations collecte´es sur CGD,
qui elles aussi sont caracte´rise´es par de fortes he´te´roge´ne´ite´s spatiales sur les visibi-
lite´s durant la phase de formation. Le jet nocturne, les cisaillements de vent et la
turbulence sont plus prononce´s avec une re´solution fine, impliquant des processus
diffe´rents lors de la phase de formation selon la re´solution verticale. L’apparition du
brouillard avec la re´solution verticale fine est impacte´e par des circulations locales
et le brouillard simule´ peut eˆtre classe´ comme brouillard d’advection-rayonnement.
Pour les re´solutions verticales LR et MR, l’apparition du brouillard est simule´e par
le mode`le par effets radiatifs uniquement. La re´solution verticale n’impacte pas si-
gnificativement les phases mature et de dissipation.
La phase de dissipation est quant a` elle en partie pilote´e par la convection peu
profonde. Il s’est re´ve´le´ dans l’e´tude de cas que l’intensite´ du sche´ma de convec-
tion peu profonde e´tait trop importante et dissipait pre´mature´ment la couche de
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brouillard.
L’e´tude de cas a e´galement permis de mieux comprendre l’influence d’une ville
comme Paris sur le cycle de vie du brouillard. La ville de Paris est situe´e entre les
ae´roports d’Orly et de CDG. Le brouillard se cre´e d’abord au nord de Paris puis est
advecte´ au dessus de la ville de Paris ou` il est souleve´ par les flux de chaleur et la
turbulence induits par celle-ci. Enfin, le stratus s’affaisse au sud de Paris, au dessus
de l’ae´roport d’Orly. A quelques km d’e´cart, le meˆme e´ve´nement de brouillard est de
type radiatif ou d’affaissement de stratus selon l’ae´roport d’e´tude : respectivement
CDG ou Orly.
Les configurations LR et HR ont e´te´ utilise´es sur l’hiver 2011-2012 afin d’e´valuer
statistiquement l’impact de la re´solution verticale sur la pre´vision du brouillard.
Les re´sultats obtenus durant l’e´tude de cas ont e´te´ confirme´s durant la saison
hivernale. A savoir que, la re´solution verticale fine pre´voit du brouillard plus toˆt que
une re´solution verticale laˆche. Le brouillard simule´ par une re´solution verticale fine
est e´galement plus he´te´roge`ne spatialement. Contrairement a` la re´solution laˆche, la
re´solution verticale fine s’est ave´re´e eˆtre capable de simuler des brouillards locaux.
L’e´tude hivernale a permis d’identifier la faiblesse du mode`le AROME a` simuler
la hauteur de la base des nuageux bas, ge´ne´ralement surestime´e quelle que soit la
re´solution verticale. Le nombre d’e´ve´nements simule´s par la haute re´solution est plus
important que pour la basse re´solution, caracte´rise´ par une augmentation significa-
tive du nombre de fausses alarmes. La qualite´ des pre´visions de brouillard reste
inchange´e pour la haute re´solution caracte´rise´e par une augmentation des fausses
alarmes.
Durant l’e´tude de cas, il a e´te´ clairement identifie´ que le mode`le AROME surestime
le contenu en eau liquide pre`s du sol induisant des visibilite´s calcule´es bien plus
faibles que celles observe´es. A partir des visibilite´s observe´es et du contenu en eau
liquide simule´ par AROME durant la saison hivernale 2011-2012, une formulation
reliant la visibilite´ au contenu en eau liquide simule´ a e´te´ e´tablie. Cette nouvelle
relation permet d’ame´liorer nettement la visibilite´ calcule´e a` l’aide des variables
pronostiques du mode`le AROME.
La re´solution verticale fine ne pouvant pas eˆtre utilise´e en ope´rationnel sur un grand
domaine a` cause du temps de calcul important, deux techniques nume´riques ont e´te´
teste´es alliant une re´solution verticale fine pre`s du sol et un couˆt nume´rique modeste.
Ces deux techniques sont utilise´es avec la configuration LR.
La premie`re me´thode purement diagnostique est base´e sur les travaux de Geleyn
(1988) (me´thode Diag). La deuxie`me me´thode utilise le sche´ma de couche limite
de surface pronostique de´veloppe´ par Masson and Seity (2009) (me´thode Canopy).
Cette dernie`re a pour particularite´ de modifier le calcul des flux de surface et donc de
modifier la pre´vision du mode`le. Cette simulation utilisant Canopy est note´e LRC.
Ces deux me´thodes permettent de diagnostiquer du brouillard entre le premier
niveau atmosphe´rique et la surface via des niveaux supple´mentaires au sein de la
couche limite de surface. Ces niveaux supple´mentaires sont situe´s entre le premier
niveau de LR (10 m) et la surface. Les deux me´thodes ont e´te´ d’abord teste´es sur
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un cas d’e´tude et compare´es aux configurations HR et LR.
Dans l’e´tude de cas, contrairement a` la me´thode Diag, la me´thode Canopy repro-
duit bien les profils de tempe´rature et d’humidite´ comme le fait la configuration
a` haute re´solution verticale HR. Les flux de surface simule´s par Canopy sont plus
he´te´roge`nes, ce qui est en meilleur accord avec la configuration HR. Il a e´te´ montre´
que l’impact de Canopy est plus important au nord de l’ae´roport de CDG (CDG-N)
que sur CDG. Ceci peut s’expliquer par le fait que les brouillards se forment sur
CDG-N graˆce a` des processus turbulent et radiatif (brouillard radiatif) alors que
sur CDG l’apparition du brouillard est caracte´rise´e par des circulations locales non
repre´sente´es par le sche´ma de surface Canopy.
La me´thode Canopy s’est ave´re´e inte´ressante pour la pre´vision du brouillard sur
l’e´tude de cas, elle a e´te´ donc teste´e statistiquement sur l’hiver 2011-2012. Les confi-
gurations LR et LRC ne simulent pas assez de brouillards par rapport a` HR. Bien
que la fre´quence d’occurrence de brouillard simule´ par Canopy soit ame´liore´e, la qua-
lite´ de la pre´vision du brouillard reste inchange´e sur CDG et CDG-N. Ne´anmoins,
l’heure de formation diagnostique´e par Canopy est en moyenne ame´liore´e de 50 mi-
nutes par rapport a` LR en prenant HR comme re´fe´rence. Concernant l’heure de
dissipation, le sche´ma de surface Canopy n’a pas d’impact significatif.
3 Perspectives
Afin d’approfondir les re´sultats obtenus dans cette the`se et d’ame´liorer la pre´vision
de brouillard sur l’ae´roport de CDG, plusieurs pistes sont a` envisager.
L’utilisation d’une re´solution verticale fine permet de simuler davantage de brouillards
locaux. Cependant, le manque d’observations disponibles sur CDG ne nous a pas
permis de valider la capacite´ du mode`le a` simuler ces brouillards locaux. Il a e´te´
montre´ dans cette the`se que approximativement 95% des e´pisodes de brouillard si-
mule´s sur CDG apparaissent en premier lieu a` une dizaines de kilome`tres au nord
de l’ae´roport. Il serait inte´ressant de disposer de mesures de visibilite´s a` des endroits
propices a` la formation du brouillard (au nord de CDG par exmple).
AROME a tendance a` surestimer la hauteur de la base des nuages bas et donc a`
ne pas pre´voir les cas de brouillard lie´s a` un affaissement de stratus. Plus de 70%
des cas de brouillard d’affaissement de stratus observe´s durant l’hiver 2011-2012 ne
sont pas de´tecte´s par le mode`le quelle que soit la re´solution verticale utilise´e. Afin
d’ame´liorer conside´rablement la qualite´ des pre´visions de ce type de brouillard sur
CDG, il serait inte´ressant de travailler sur les parame´trisations physiques lie´es au
stratus.
L’advection n’e´tant pas prise en compte dans le sche´ma Canopy, son impact est
faible lorsque l’apparition du brouillard est en partie duˆe a` des circulations locales
(a` CDG). Le gradient de vent issu du mode`le atmosphe´rique a` 10 m pourrait eˆtre
utilise´ dans le sche´ma de surface Canopy. En supposant que le gradient soit constant
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sur les 10 premiers me`tres de l’atmosphe`re, un profil d’advection peut eˆtre obtenu
a` partir du profil de vent calcule´ par Canopy.
Cette e´tude a montre´ que la re´solution verticale n’e´tait pas l’unique proble`me de
la pre´vision du brouillard et qu’une re´solution verticale fine ne permettra pas a`
elle seule de faire une pre´vision parfaite du brouillard. D’autres voies doivent eˆtre
explore´es afin de mieux comprendre l’he´te´roge´ne´ite´ spatiale du brouillard et notam-
ment celle en lien avec des faibles pentes. Ce point pourra commencer a` eˆtre e´tudie´
graˆce a` la campagne de mesure de LANFEX (Local And Non local Fog Experiment)
du UKMO (UK Met Office).
La turbulence en couche stable semble e´galement eˆtre un point tre`s important pour
la pre´vision du brouillard. L’ame´lioration de la re´solution verticale permet de mieux
repre´senter les gradients verticaux au niveau d’une couche d’inversion, mais les pa-
rame´trisations actuelles de la turbulence restent lacunaires en couche stable, a` cause
par exemple de phe´nome`nes ondulatoires de type ondes de Kelvin Helmholtz ou de
phe´nome`nes intermittents. Il convient d’ame´liorer e´galement ce volet de la physique
du mode`le si on veut disposer d’une pre´vision fiable du brouillard.
Pour finir, la connaissance de la microphysique du brouillard doit eˆtre ame´liore´e. Le
mode`le AROME, comme de tre`s nombreux mode`les a` me´so-e´chelle, pre´voit un LWC
trop important (d’un facteur 10) en surface ce qui conduit a` des visibilite´s beaucoup
trop faibles. Une explication pourra eˆtre le de´poˆt d’eau liquide a` la surface (par
exemple sur les ve´ge´taux et les baˆtiments). Ce de´poˆt, e´quivalent au processus de
de´poˆt sec des ae´rosols, permettrait ”d’asse´cher” la base de la couche de brouillard
et donc d’obtenir des valeurs de contenu en eau liquide en surface plus conformes
aux observations.
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